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Introduction générale
1

Introduction
Les formations granulaires poreuses constituent les réservoirs préférentiels dans lesquels
l’eau, les hydrocarbures et d’autres fluides peuvent circuler, être stockés ou être piégés.
Si les connaissances structurales concernant la localisation et l’étendue de ces formations
en profondeur sont actuellement très avancées, notamment grâce aux images sismiques,
aux forages ou aux modélisations, la compréhension de la distribution de la déformation
et des fractures associées reste une problématique majeure. En effet, la localisation des
accidents de grande échelle (de l’ordre du décamètre au kilomètre) peut désormais être très
précise, y compris lorsqu’elle se situe à plusieurs kilomètres de profondeurs, cependant, ces
structures majeures sont souvent associées à la mise en place d’un réseau de méso- et/ou
de micro-structures d’échelle sub-sismique (<1-10 m) indétectable par ces méthodes. Le
réservoir compartimenté verra les propriétés pétrophysiques de ses formations modifiées,
impactant les circulations de fluides.
La déformation dans les roches à lithologies granulaires et sédimentaires de très forte
porosité ne va pas se présenter sous forme de surfaces discrètes comme les joints ou les
failles observés dans les roches peu poreuses. À l’inverse, dans les grès ou les sables, la
déformation engendre la mise en place de zones tabulaires dans lesquelles les propriétés
pétrophysiques sont fortement modifiées. Ces structures sont appelées des "bandes de
déformation" ("BDs"). D’épaisseures millimétriques à centimétriques, ces bandes peuvent
s’étendre sur quelques dizaines de mètres de longueur sans générer immédiatement des
surfaces de glissement. Elles forment, la plupart du temps, un réseau de structures, parfois
conjuguées, au sein desquelles la porosité est localement modifiée et où les grains vont se
réarranger et potentiellement se fracturer.
Différents types de bandes sont aujourd’hui identifiés grâce à des observations de terrain
à travers différentes localisations dans le monde et ceux-ci sont actuellement définis par
l’orientation des bandes en comparaison avec le raccourcissement principal et par les micro-
processus de déformation observés au sein de la bande. Ces structures, d’échelle sub-
sismique, vont montrer des comportements drastiquement différents par rapport à la roche
hôte et jouer le rôle de barrière ou de drain à la circulation des fluides. Différentes études
ont montré que suivant l’intensité de la déformation, la perméabilité peut être abaissée de
plusieurs ordres de grandeurs (jusqu’à 6) entre la roche hôte et la bande de déformation
(Ballas et al., 2013).
Il est aujourd’hui connu que de nombreux paramètres contrôlent l’initiation de ces
bandes et leurs caractéristiques macroscopiques (orientations, cisaillement, épaisseurs...)
et microscopiques (intensité de la cataclase). De ce fait, les propriétés pétrophysiques
(porosité), sédimentologiques et granulaires (taille des grains et minéralogie) de la roche
hôte, ainsi que le contexte tectonique en activité et l’enfouissement, vont participer à la
mise en place de ces structures. Généralement, ces structures, et notamment les bandes
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présentant de la fracturation des grains (ou cataclase), sont souvent associées à une mise
en place à des profondeurs relativement importantes (<1.5-2.5 km, (Fossen et Bale, 2007))
du fait du confinement plus élevé qu’en surface. Cependant de récentes observations ont
montré qu’il était également possible de former de pareilles structures en ayant subi un
enfouissement très faible (inférieur à 1 km), dans des matériaux pas ou peu consolidés
(Cashman et Cashman, 2000,Rawling et Goodwin, 2003,Kheem et al., 2006, Sun et al.,
2011,Ballas et al., 2012,Ballas et al., 2013,Ballas et al., 2015).
Plusieurs problématiques se posent alors concernant la mise en place de telles bandes
de déformation en relation avec un confinement aussi faible et une probable apparition pré-
coce, peu de temps après le dépôt de la formation granulaire hôte et possiblement avant
toute induration et cimentation de la roche. La compréhension de l’évolution de différents
paramètres, tels que la porosité ou l’enfouissement, est alors cruciale pour comprendre
comment ce type de structure peut compartimenter, ici à très faible profondeur, un réser-
voir granulaire. La cinématique de la déformation est à mettre en relation avec l’histoire
de l’enfouissement relatif du réservoir pour estimer une chronologie de l’apparition de ces
bandes par rapport à la croissance d’un pli et surtout par rapport au remplissage chi-
mique de la porosité pendant la diagenèse et physique pendant la compaction gravitaire
et/ou tectonique de la formation. La connaissance de l’évolution de la porosité, un des
paramètres clés dans l’identification d’un réservoir, représente un enjeu important dans
la compréhension et la possible prédiction des réseaux de structures dans les différentes
lithologies et par conséquent de la circulation ou du stockage de fluides dans ce réservoir.
Ainsi, comment est-il possible de former des bandes de déformation à faible profon-
deur ? Quels sont les paramètres jouant en faveur de cette formation superficielle/précoce ?
Quel est l’impact de la variation du faciès sur les bandes formées ? Quelle est l’état de la
porosité par rapport à la compaction et à la cimentation de la roche ? Quel est le rôle de
la proximité d’un chevauchement sur le champ de contrainte ? Observe-t-on des structures
préférentiellement formées suivant la distance à cette faille majeure ? Quel est l’impact de
l’enfouissement et de la mise en place du relief sur ces bandes ? Peut-on former différents
types de bandes au sein d’une même formation et si oui, comment ? Enfin, quel est le lien
entre la mise en place de ces bandes et le raccourcissement précoce, anté-plissement/faille,
parallèle aux couches, aussi appelé "Layer-Parallel Shortening ("LPS") ?
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Objectifs de l’étude
Les objectifs de cette thèse ont été d’analyser un analogue de paléo-réservoir granulaire
déformé, aujourd’hui exposé à l’aﬄeurement. Différents types de bandes de déformation
ont pu être identifiées et décrites à travers une étude multi-échelles (du bassin à la lame-
minces) et multi-approches (cartographie, analyses macrostructurales, microstruturales,
étude magnétique et numérique). La zone d’étude se situe dans la zone centrale du sud
des Pyrénées, dans le bassin de Tremp, au front du chevauchement de Boixols appelée "la
formation d’Aren". Ce niveau granulaire, d’origine fluvio-deltaïque et d’âge maastrichtien,
présente un faciès calcarénitique et s’est déposé pendant la croissance du chevauchement et
la mise en place des reliefs du Sant-Corneli et de Boixols à la fin du Crétacé supérieur. Cette
formation d’Aren présente aujourd’hui des bandes de déformation, parfois agencées en
réseaux de bandes relativement denses. Ces bandes de déformation sont les objets étudiés
dans cette thèse à travers différents chapitres et cette thèse a pour but de comprendre
le comportement et déterminer la distribution de la déformation au sein d’un réservoir
poreux via des analyses de terrain, de laboratoire, des simulations géomécaniques et des
modélisations numériques.
Structure du mémoire
Ce mémoire se structure de la manière suivante :
— Dans le Chapire 1, L’état actuel des connaissances est exposé à propos des carac-
téristiques structurales et pétrophysiques des bandes de déformation. Les différents
types de structures seront présentés et leurs impacts respectifs sur la circulation
des fluides. Nous présenterons également l’évolution des structures mises en place
lors d’un raccourcissement parallèle aux couches et les méthodes d’études de cette
déformation qui est, dans ce cas-là, très précoce. Enfin une comparaison est faite
entre la déformation analysée sur le terrain et celle observée lors d’expérimentations
géomécaniques en laboratoire afin de comparer et contrôler la mise en place et le
comportement de ces bandes.
— Dans le Chapitre 2, nous présenterons le contexte géologique de la zone d’étude,
dans le but de contraindre les différents paramètres structuraux, tectoniques et
sédimentologiques du bassin de Tremp et de la formation d’Aren plus précisément à
travers son évolution dans le temps depuis le dépôt et au cours de son enfouissement.
Dans une seconde partie de ce chapitre, la caractérisation des bandes de déformation
analysées dans cette formation est présentée. La question du timing de mise en place
et de l’évolution des contraintes y sont abordées. Cette seconde partie est exposée
sous la forme d’un article scientifique.
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— Dans le Chapitre 3, les modèles de simulations analytiques sont détaillés, basés
sur des essais triaxiaux et des relations empiriques de géomécaniques. Le rôle de la
tectonique et de la sédimentologie sera ici traité afin de déterminer le plus précisé-
ment possible la chronologie d’acquisition des bandes lors de l’enfouissement de la
formation et de l’évolution tectono-sédimentaire de la zone d’étude et de l’évolution
pétrophysique de la roche hôte.
— Dans le Chapitre 4, nous comparons nos hypothèses et propositions faites par
rapport à la mise en place de ces bandes à des modèles numériques. Ce chapitre
présente l’impact d’un chevauchement sur le champ de contrainte et sur la poten-
tielle formation précoce de bandes de déformation. Nous étudierons via la méthode
de l’analyse limite l’évolution des contraintes à faible enfouissement et la distribu-
tion de la déformation avec pour objectif final de pouvoir prédire la localisation
de réseaux de bandes de déformation et leurs répartitions en différents domaines
spécifiques à la cinématique appliquée dans les modélisations.
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CHAPITRE 1
Les bandes de déformation
1.1 Résumé du chapitre
L’objectif de ce premier chapitre est de présenter les bandes de déformation. Ces objets
sont les structures mises en évidence dans notre étude selon l’état de l’art synthétisant le
travail de différentes analyses de ces structures. Les différentes classifications des bandes
de déformation seront présentées afin de déterminer le type de bande observé sur le ter-
rain. des éléments de la littérature sont présentés, aidant à la compréhension concernant
la mise en place de ces structures, leurs orientations, leurs distributions, leurs tailles ainsi
que leurs formes et leurs impacts sur la circulation des fluides. Nous mettrons en corré-
lation ces bandes de déformation avec l’activité tectonique de plus grande échelle en les
comparant avec les expérimentations géomécaniques et numériques dans le but de prédire
leurs apparitions suivant différents paramètres internes et externes à la roche hôte.
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Figure: 1.1 – Déformation dans les grès sous forme de (a) fractures (ou joints) ou (b)
bandes de déformations, d’après (Aydin et al., 2006).
1.2 Caractérisation de la déformation dans les grès
1.2.1 Fractures nettes et bandes de déformation
Dans les lithologies gréseuses, l’initiation de la déformation peut se faire selon deux
types de structure. En effet, la déformation sera soit sous forme de joints ou de fractures
nettes, soit sous forme de zones tabulaires déformées que l’on appelle bandes de défor-
mation (BDs) ou deformation bands (DBs) (Figure 1.1). (Aydin, 1978,Aydin et Johnson,
1978, Aydin et Johnson, 1983, Antonellini et al., 1994,Wibberley et al., 2000, Hestham-
mer et Fossen, 2001, Shipton et Cowie, 2001,Davatzes et Aydin, 2003, Shipton et Cowie,
2003, Myers et Aydin, 2004, Davatzes et al., 2005, de Joussineau et Aydin, 2007, Fossen
et al., 2007,Wibberley et al., 2007,Saillet et Wibberley, 2010,Fossen et al., 2017).
Le type de structure observée va dépendre essentiellement de la porosité, correspon-
dant au volume de vide de la roche hôte. La porosité est un paramètre qui peut évoluer
physiquement par compaction (tectonique ou d’enfouissement ou par strain hardening) ou
chimiquement (par cimentation ou surcroissance). En effet, lorsque la porosité est faible
(<15% de porosité), on remarque alors préférentiellement la formation de joints ou frac-
tures nettes tandis que les bandes de déformation se mettent en place dans les roches à
porosité élevée (>15% de porosité) (Figure 1.2) (Antonellini et al., 1994).
La suite de ce chapitre traitera de l’état de l’art concernant l’étude des bandes de
déformation.
1.2.2 Les bandes de déformation
Comme expliqué précédemment, les bandes de déformation ne représentent pas une
discontinuité nette comme le feraient les joints ou les failles, à l’inverse, une zone tabulaire
est déformée sur une épaisseur allant du millimètre jusqu’à la dizaine de centimètres dans
les cas extrêmes (Fossen et al., 2007). Dans certains cas, le déplacement observé suite à la
mise en place d’une bande de déformation est peu ou invisible, il est néanmoins admis que
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Figure: 1.2 – Les différentes étapes de la formation de faille(s) majeure(s) dans une
formation gréseuse. A. Milieu à forte porosité. B. Milieu à faible porosité. Modifié
d’après (Davatzes et Aydin, 2003).
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ce déplacement est généralement de l’ordre de son épaisseur (sauf cas particuliers). Leurs
longueurs maximales ne dépassent pas la centaine de mètres (Fossen et al., 2007). Selon
Fossen (Fossen et al., 2007), il est possible de résumer les principales caractéristiques des
bandes de déformation qui se mettent en place dans les roches et sables poreux en quatre
points :
(1) Le terme "bandes de déformation" est réservé aux structures de déformation for-
mées dans les roches poreuses, et plus particulièrement dans les grès et sables poreux.
En effet, l’initiation et l’évolution de la bande de déformation induisent une rotation et
translation significative des grains (avec des microprocessus allant de la simple rotation,
jusqu’à la fracturation des grains) qui n’est possible uniquement à partir d’une certaine
quantité de porosité (environ 15%). Si ce dernier paramètre est trop faible, la déformation
se fera préférentiellement sous forme de fracture de tension, de stylolite et/ou de plan de
glissement.
(2) Une bande de déformation ne présente pas de surface de glissement mais ces surfaces
peuvent se former au sein des bandes ou plus communément le long ou dans des ensembles
de bandes. Elles constituent alors un stade avancé de la déformation.
(3) Les bandes de déformation s’organisent soit en bandes isolées, en zones de bandes
(ou "cluster") ou parfois en zones de bandes associées à un plan de glissement.
(4) Une bande de déformation seule ne présente que rarement un déplacement plus im-
portant que quelques centimètres, mêmes pour les structures les plus longues, c’est-à-dire
au maximum à une centaine de mètres de long, contrairement à ce que l’on peut observer
dans les structures de failles de même taille qui peuvent montrer des rejets métriques. Sur
le terrain, les bandes de déformation sont la plupart du temps notables par leur mise en
relief due, au contraire des fractures, à l’augmentation de la cohésion au sein de la zone
déformée. Par jeu de processus d’érosion différentielle, elles peuvent ainsi former dans les
cas extrêmes des "fault-fin landscape" (Aydin et Johnson, 1978, Davis, 1998) (Exemple
figure 1.5d). Ces structures provoquent généralement une diminution de la porosité dans
la zone déformée et peuvent impacter la perméabilité et donc la circulation des fluides
(gaz, eau, huile ou minéralisations), en formant des barrières (ou parfois des drains).
1.3 Classifications des bandes de déformation
Depuis leurs premières descriptions, les bandes de déformation ont été définies se-
lon deux principales classifications ; par cinématique de la déformation ou par micro-
mécanismes mis en jeu. Ces deux classifications sont complémentaires et sont synthétisées
dans les travaux de Fossen et collaborateurs (Fossen et al., 2007,Fossen et al., 2017).
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Figure: 1.3 – Classification des bandes de déformation selon leur cinématique, d’après
(Fossen et al., 2007).
1.3.1 Classification selon la cinématique de déformation
Cette première classification se base sur la variation de densité de grains comparée à
la quantité de cisaillement mise en jeu pour différentier le type de bande (Aydin et al.,
2006). Ainsi on définit (1) la bande de compaction par augmentation de la densité de
grains, (2) la bande de dilatation par réduction de la densité des grains et augmentation
de la porosité, dans les deux cas sans cisaillement et enfin (3) la bande de cisaillement
ne mettant pas en jeu la variation de densité des grains mais simplement visible s’il y a
un décalage d’un marqueur préexistant (niveau stratigraphique ou bandes de déformation
antérieures). Il existe des cas intermédiaires à ces trois pôles présentés, pouvant mêler
compaction et cisaillement ou dilatation et cisaillement, (Figures 1.3, 1.4). Chaque type
de bande peut se former dans un régime extensif (Figure 1.5) ou compressif (Figure 1.6)
Les bandes de compaction
Les bandes de compaction pure se caractérisent par une augmentation de la fraction
volumétrique des grains par rapport à la roche hôte non déformée et ne présente pas de
rejet cisaillant visible. Elles sont souvent plus épaisses mais moins longues que les bandes
de cisaillement et sont généralement sinueuses, présentant parfois des formes « en chevron
» (Fossen et al., 2017). Du point de vue de la microstructure, on observe un réarrangement
des grains liée à la compaction allant parfois jusqu’à la cataclase qui reste néanmoins faible
par rapport à celle observée dans d’autres types de bandes.
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Figure: 1.4 – Classification et dénomination des bandes de déformation selon leur
cinématique. PCB : Pure Compaction Band (bande de compaction pure) ; SECB :
Shear Enhanced Compaction Band (Bande de compaction à composante cisaillante) ;
CSB : Compactional Shear Band (Bande cisaillante à composante compactive) ; SSB :
Simple Shear Band (Bande à cisaillement pur) ; DSB : Dilational Shear Band (bande
cisaillante à composante dilatante) ; SEDB : Shear Enhanced Dilation Band (Bande de
dilatation à composante cisaillante) ; PDB : Pure Dilation Band (bande de dilatation
pure). D’après (Fossen et al., 2017).
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Les bandes de dilatation
Ces bandes se caractérisent par une augmentation de la porosité par rapport à la roche
hôte et une baisse de la densité de grain toujours en absence de cisaillement. Elles restent
aujourd’hui rarement observées, les seuls exemples étant celles décrites par Du Bernard et
collaborateurs (Du Bernard et al., 2002a) montrant des structures dilatantes de quelques
millimètres de large présentes dans des sables poreux non consolidés en Californie, ou celles
observées dans le Sinai égyptien par Fossen et collaborateurs (Fossen et al., 2007). Pour
ces dernières, l’augmentation de porosité peut aussi être expliquée par un lessivage tardif
de matériel par une circulation de fluides.
Les bandes de cisaillement
La définition de ce type de bandes se base principalement sur la présence d’un rejet
cisaillant, qui peut être d’ordre millimétrique à centimétrique, visible sur le terrain par le
décalage de structures ou de niveaux repères préexistants tels que des marqueurs strati-
graphiques ou des bandes de déformation déjà formées (Engelder, 1974,Antonellini et al.,
1994,Fossen et Hesthammer, 1997,Aydin et al., 2006). Le rejet observé dans les bandes de
cisaillement pur (isochore) peut se faire sans former de plan de glissement et est associé
principalement à une rotation des grains que l’on appelle des "bandes de désagrégation"
(voir classification selon les micro-mécanismes, Figure 1.7 (Fossen et al., 2007)) et sont
donc préférentiellement mises en place précocement avant toute compaction physique ou
épisode de cimentation qui annihilerait ce processus (Antonellini et Aydin, 1995,Fossen et
Hesthammer, 1997,Cashman et Cashman, 2000). De cette façon, la fracturation des grains
n’est pas toujours nécessaire, et les bandes n’apparaissent donc pas en relief à l’aﬄeure-
ment.
Les bandes intermédiaires (à composante cisaillante)
Les bandes de déformation intermédiaires présentent deux cinématiques de déforma-
tion : de la compaction ou de la dilatation associée à une composante cisaillante. Les
bandes de cisaillement dilatantes vont alors présenter une augmentation de la porosité
dans la bande avec un décalage de marqueur. Ce type de bandes, peu observé et décrit
sur le terrain, va se comporter de la même façon que les bandes cisaillantes isochores, en
étant associées à une rotation des grains, possible principalement sous faible confinement.
Le second type intermédiaire relie la compaction et le cisaillement. Ce cas, à l’inverse,
représente la population de bandes la plus décrite dans la bibliographie (Aydin et John-
son, 1978, Fossen et Hesthammer, 1997, Aydin et al., 2006, Schultz, 2009, Schultz et al.,
2010, Eichhubl et al., 2010, Fossen et al., 2011, Ballas et al., 2013, Fossen et al., 2015),
on les retrouve dans la littérature sous les dénominations suivantes : "Shear Enhanced
Compaction Band", "SECB" ou "Cataclastic Shear Band", "CSB" (Fossen et al., 2017). Le
principal microprocessus de déformation présenté par ces structures est la cataclase. Dans
certains cas extrêmes, on observe là aussi une surface de glissement au sein de la bande
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suite à une cataclase intense, formant ce qu’on appelle des "Slipped Deformation Bands",
comme observées par Rotevatn et collaborateurs (Rotevatn et al., 2008) dans l’Ouest du
Sinai égyptien.
1.3.2 Classification selon les micro-mécanismes de déformation
La seconde classification majeure concernant les bandes de déformation se base sur le
type de microprocessus dominant se mettant en place dans la structure interne pour former
la bande (Fossen et al., 2007). On en définit quatre types : (1) Les bandes de désagrégation,
(2) les bandes à phyllosilicates, (3) les bandes cataclastiques et (4) les bandes de dissolution
et cimentation (Figure 1.7).
Les bandes de désagrégation
Elles sont issues d’un mouvement cisaillant entrainant une réorganisation et rota-
tion/glissement des grains. Ce processus de désagrégation est aussi appelé "granular flow"
(Twiss et Moores, 1992) ou "particulate flow" (Rawling et Goodwin, 2003). Ces structures
sont plus couramment rencontrées dans les grès ou sables peu lithifiés ou cimentés (Mandl
et al., 1977,Du Bernard et al., 2002b,Bense et al., 2003,Fossen, 2010a,Kristensen et al.,
2013). Elles représentent généralement un stade initial de la déformation mais peuvent
présenter des rapports du rejet sur la longueur plus importants que les autres types de
bandes (Wibberley et al., 1999,Fossen et al., 2007,Schultz et al., 2013). Ce sont les struc-
tures que l’on peut observer formant les "failles" dans les expériences en boîte à sable.
L’absence de fracturation ou comminution des grains dans la structure interne fait que
ce type de bande est très peu visible sur le terrain, ne créant pas de structure en relief,
mais est observable s’il y a un décalage d’un marqueur stratigraphique. Les épaisseurs de
bandes sont alors principalement dépendantes de la taille des grains initiale ; Des grains
fins vont former des bandes de désagrégation d’1 mm, alors que dans une roche à grains
grossiers les bandes peuvent mesurer jusqu’à 5 mm d’épaisseur (Fossen et al., 2007).
Les bandes à phyllosilicates
Ces bandes sont présentes dans des roches contenant une proportion initiale minimale
de phyllosilicates (argile, mica . . .) entre 10 et 15% (Knipe et al., 1997, Leveille et al.,
1997). Elles se caractérisent par une réorientation de ces minéraux plats le long de la bande
(Gibson, 1998). De la même façon que pour les bandes de désagrégation, les mouvements
des grains sont favorisés et amplifiés par la présence de ces phyllosilicates. Ces minéraux
peuvent également se former par compaction et transformation minéralogique (Exner et
Tschegg, 2012,Cavailhes et al., 2013). Lorsque la proportion d’argile est supérieure à 40%,
une zone de déformation formera ce qu’on appelle des ‘clay smear’.
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Figure: 1.5 – Exemples de bandes de déformation dans le régime régional extensif.
(a) Bandes de compaction cisaillante (CSB) avec variation d’épaisseur de la zone
déformée selon les couches à granulométrie fine ou grossière, grès de Navajo, Utah.
(b) Cluster de bandes de compaction cisaillante en transition vers une surface de
glissement dans la partie basse de la photo, composée de silt et sable à grains fins. (c)
Large cluster de bandes de déformation (CSB). (d) Bandes de déformation cisaillante
à orientations conjuguées dans les grès d’Entrada, avec projection des pôles des bandes
de déformation. (b-d) Grès d’Entrada dans la Goblin Valley, Désert de San Raphael,
Utah. D’après (Fossen et al., 2017).
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Figure: 1.6 – Exemples de bandes de déformation dans le régime compressif. (a)
Bandes de compaction à composante cisaillante (SECB) avec décalage des lamina-
tions servant de marqueurs repères. (b) SECB recoupée et décalée par un fin cluster
de CSBs. (c) Réseau de bandes cisaillantes avec un rejet inverse, Orange, Provence,
France. (d) PCBs en chevron avec SECB. Schéma explicatif avec la direction de rac-
courcissement représentée par la flèche noire. (e) PCB verticales et ondulantes dans un
grès très poreux (25-30%), et présence de SECB dans les couches les moins poreuses,
Buckskin Gulch, Utah. D’après (Fossen et al., 2017).
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Figure: 1.7 – Classification des bandes de déformation selon les micro-mécanismes
majoritairement présents au sein de la bande, d’après (Fossen et al., 2007). A. Bande
de désagrégation. B. Bande à phyllosilicates. C. Bande cataclastique. D. Bande de
dissolution et cimentation.
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Les bandes cataclastiques
Les bandes de déformation cataclastiques se mettent en place par fracturation des
grains entrainant généralement une réduction de leur taille dans la structure interne de
la bande par rapport à la roche hôte (Sammis et al., 1987,Menéndez et al., 1996,Fossen
et al., 2007). Cette comminution va induire une réduction de la porosité de par la migration
des micro-fragments dans les espaces inter-granulaires. Cette diminution de la porosité va
avoir également un impact sur la perméabilité et va par ailleurs former une zone où la
cohésion sera plus forte que dans l’encaissant, et représenter une zone plus résistante à
l’érosion, permettant une meilleure identification sur le terrain en ressortant en relief, ce qui
explique les nombreuses observations à travers le monde (Aydin et Johnson, 1978,Pittman,
1981, Jamison et Stearns, 1982, Underhill et Woodcock, 1987, Knott, 1993, Beach et al.,
1997, Beach et al., 1999, Davis, 1999,Wibberley et al., 2000, Fisher et Knipe, 2001, Du
Bernard et al., 2002b, Lothe et al., 2002, Wibberley et al., 2007). Ces structures sont
généralement mises en place plus en profondeur pour des valeurs d’enfouissement autour
de 1.5 à 3 km, mais certaines de ces bandes sont également observées dans des sables
peu ou non cohésifs ou dans des grès peu enfouis (Heynekamp et al., 1999, Cashman et
Cashman, 2000,Rawling et Goodwin, 2003,Wibberley et al., 2007).
Les bandes de pression-dissolution
Ce type de bande se caractérise par la présence de certains minéraux formés par préci-
pitation préférentielle au sein de la bande de déformation. On peut associer cette précipi-
tation localisée soit par une circulation préférentielle de fluides entrainant la mise en place
de minéraux tels que la calcite ou l’anhydrite, soit par des mécanismes de dissolution, de
transport puis de re-cimentation au contact des grains ou dans les espaces libres qui se
produisent simultanément ou postérieurement à la déformation (Gibson, 1998, Labaume
et Moretti, 2001). Ces processus sont accélérés par l’augmentation de la température liée à
des enfouissements importants (<90◦ soit environ 3km de profondeur) (Walderhaug, 1996)
et favorisés par la présence d’argiles qui vont faciliter le stockage des fluides dans la zone
déformée.
1.3.3 Caractérisation quantitative des bandes
Rapport du déplacement sur la longueur de bande
Plusieurs paramètres peuvent être utiles à la caractérisation des bandes, d’un point de
vue macroscopique et microscopique. Le premier d’entre eux est le rapport du déplacement
sur la longueur d’une bande. Ce paramètre a, dans un premier temps, été fréquemment
utilisé pour la caractérisation des failles. Ainsi, selon un schéma idéal de répartition du
déplacement, avec celui-ci maximal au centre de la structure et minimal vers les extrémités
(Watterson, 1986,Walsh et Watterson, 1987,Walsh et Watterson, 1988), la croissance de la
déformation localisée se fait par l’augmentation du déplacement maximal (Dmax) et de la
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Figure: 1.8 – Synthèse des rapports (Dmax/L) mesurés sur des failles à surface de
glissement (a) et sur des bandes de déformation (b) ; NF = Normal Faults, SSF =
Strike-Slip Faults, TF = Thrust-Fault. D’après (Schultz et al., 2008).
longueur de la structure (L). On note cependant que le rapport de ces données (Dmax/L)
est directement lié aux propriétés du matériau et du type de structure formée (Wibberley
et al., 2000,Schultz et al., 2008). Les résultats des études menées sur la caractérisation de ce
rapport pour des bandes de déformation montrent que celui-ci est très largement inférieur
aux données obtenues sur des failles présentant une surface de glissement (Fossen et Hes-
thammer, 1997,Wibberley et al., 1999,Wibberley et al., 2000,Fossen et al., 2007,Schultz
et al., 2008). Cela montre que le comportement mécanique des bandes de déformation est
différent de celui d’une faille avec plan de glissement, notamment lorsque la déformation
interne montre de la cataclase (Figure 1.8). La fracturation des grains lors de la relative
compaction du matériau pendant le cisaillement peut alors augmenter la friction au niveau
de la zone déformée et alors être responsable de ce comportement différent.
Rapport du déplacement sur l’épaisseur de bande
La figure 1.9 compile différentes données de bandes de déformation obtenues pour
différents enfouissement et différents contextes tectoniques, montrant une composante ci-
saillante et compactive, en fonction du déplacement observé et de leur épaisseur respective
(Fossen et al., 2017). Deux tendances sont observables. La première concerne les bandes
dites "individuelles", inférieures à 1 mm d’épaisseur et qui peuvent proposer une large
gamme de longueurs de déplacement, allant d’un déplacement presque nul jusqu’à des
déplacements maximum de l’ordre du mètre. La tendance moyenne observée n’est pas très
bien contrainte contrairement à celle qui concerne les bandes plus épaisses. Dans cette
partie, quelle que soit la provenance et donc les caractéristiques de la roche hôte, plus une
bande est épaisse, voire présente sous forme de cluster, plus elle va montrer un déplacement
important. La tendance moyenne montre un déplacement du même ordre de grandeur que
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Figure: 1.9 – Epaisseur des bandes de cisaillement à composante compactive (CSB)
individuelles et en cluster en fonction du déplacement observé. Les flèches grises
suggèrent la tendance moyenne qui change à partir d’une certaine épaisseur séparant
les bandes individuelles et les clusters de bandes. D’après (Fossen et al., 2017).
l’épaisseur de la bande ou du cluster de bandes, à partir d’une certaine épaisseur seuil
observée autour du millimètre (Figure 1.9). Dans le détail on remarque cependant que
l’épaisseur (T) augmente plus rapidement que le déplacement (D). Ces tendances géné-
rales peuvent s’expliquer par le fait qu’une bande isolée peut montrer un déplacement
assez contraint et peut ensuite devenir inactive à partir du moment où une autre bande
vient se former le long de cette première et ainsi accommoder à son tour la déformation.
Ce processus qui est souvent attribué au phénomène de "strain hardening", correspondant
à un durcissement local de la roche (Rudnicki et Rice, 1975,Aydin et Johnson, 1978,Aydin
et Johnson, 1983,Underhill et Woodcock, 1987,Antonellini et al., 1994,Antonellini et Ay-
din, 1995, Schultz et Balasko, 2003, Shipton et Cowie, 2003) qui se répète jusqu’à former
des clusters de bandes et des déplacement et des épaisseurs relativement importantes.
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Rapport du déplacement sur la compaction de bandes
La déformation cataclastique d’une bande implique une composante compactive à la
mise en place de la bande de déformation, sortant alors de la catégorie de bande à ci-
saillement pur. À titre d’exemple, Fossen et collaborateurs (Fossen et al., 2017) exposent
le fait que la composante cisaillante peut être largement plus élevée que la compaction, y
compris pour ce type de bande cataclastique (Figure 1.10). Avec les bandes décrites par
Aydin et Johnson (Aydin et Johnson, 1978), le déplacement observé est mesuré à quelques
centimètres (Fossen et Hesthammer, 1997) et présente une épaisseur de environ 1 mm. Le
calcul étant basé sur la variation de porosité entre la roche hôte non déformée et dans la
bande de déformation, on convient que la réduction de porosité se trouve aux alentours de
25% dans un grès fin et entre 10 et 15% dans la bande (Aydin et Johnson, 1978,Torabi et
Fossen, 2009), impliquant une compaction de 0.13 à 0.2 mm (13 à 20%) pour former une
bande de 1 mm. Dans ce cas le déplacement est deux ordres de grandeur plus important
que la compaction.
Il existe également un cas particulier dans lequel le cisaillement est égal à la compaction,
comme décrit par Soliva et collaborateurs (Soliva et al., 2013), permettant d’expliquer
pourquoi les bandes avec des plans conjugués à 45◦ de la contrainte principale, observés
dans les grès de Provence en France, ne montrent pas de décalage de marqueur ou de
bandes antérieures (Figure 1.11).
Étude du chaînage et des contacts grains/grains
L’étude à l’échelle microscopique de l’orientation des contacts, et plus exactement des
orientations de chainage perpendiculaires aux contacts grains/grains, peut aider à la ca-
ractérisation de la composante cisaillante induite lors de la mise en place des bandes de
déformation (Radjai et al., 1998, Taboada et al., 2006, Soliva et al., 2013). Les contacts
entre les grains représentent les zones où la contrainte est plus élevée que dans le reste de la
roche. Ainsi les chaines de déformation vont s’aligner selon l’orientation de la déformation
principale visible dans le cas d’une observation dans le plan de celle-ci et perpendicu-
laire à la bande. L’orientation de la déformation peut être comparée à une orientation
de contrainte principale dans le cas d’une déformation coaxiale (Figure 1.12). Ainsi, une
bande de compaction pure va montrer un alignement des grains perpendiculairement à
l’orientation de la bande alors qu’une bande cisaillante et plus ou moins compactante va
montrer un alignement des grains obliques à la bande (Figure 1.13). C’est l’étude qui a
été faite par Soliva et collaborateurs (Soliva et al., 2013) pour confirmer la composante
cisaillante présente dans les différentes bandes observées, puisque ce cisaillement n’était
pas visible à l’échelle macroscopique.
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Figure: 1.10 – Rapports du taux de compaction (C) sur le déplacement cisaillant
(S). La compaction est mesurée perpendiculairement à la bande en fonction du dé-
placement. Les bandes de compaction à composante cisaillante (SECB) montrent un
rapport faible, autour de S/C=1 et proche de l’axe des abscisses qui définit les bandes
de compaction pure (PCB) avec S = 0. Les bandes de cisaillement à composante com-
pactive se positionnent plus haut dans le graphique avec des rapports entre S/C=6
et S/C=100.
page 22
1.3 Classifications des bandes de déformation
Figure: 1.11 – Cinématique de bande et décalage d’un marqueur dans les cas (a) d’un
cisaillement pur, (b) d’une compaction pure, (c) d’une compaction et d’un cisaillement
égaux, d’après (Soliva et al., 2013).
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Figure: 1.12 – (a) Images mosaïques sous MEB-cathodoluminescence de bande de
compaction à composante cisaillante à jeu inverse. L’orientation de la lame mince
est verticale et la bande est délimitée par les lignes en tiretés. (b) détail de (a) avec
déformation cassante et contacts concave-convexes. (c) Même image que (b) avec
interprétation ; contacts concaves-convexes en rouge, microfractures en bleu et chaines
de forces en jaune. D’après (Eichhubl et al., 2010).
1.4 Les microprocessus d’initiation de la fracturation
Les microprocessus permettant la seconde classification du type de bande sont va-
riables, allant de la simple rotation et/ou glissement de grains, jusqu’au processus de
pression-dissolution, en passant par la déformation cataclastique (Zhang et al., 1990,Me-
néndez et al., 1996,Wu et al., 2000,Wibberley et al., 2007). Ces micro-mécanismes de
déformation dépendent principalement des propriétés lithologiques et structurales de la
roche.
1.4.1 Les glissements et rotations des grains
Lorsqu’un matériau granulaire peu induré ou peu cimenté est soumis à une contrainte,
sous faible confinement, un réarrangement dans l’organisation des particules est observé
(Rowe, 1962) et ce, dans un premier temps, par rotation et glissement des grains qui ne
peut se faire que dans le cas où la porosité est élevée. On appelle également ces phénomènes
"granular flow" (Twiss et Moores, 1992) ou "particulates flow" (Rawling et Goodwin, 2003).
Dans le cas contraire, ou dans le cas d’un fort confinement, la déformation formera des
fractures discrètes (Fossen et al., 2007). C’est pour ces raisons que ce type de micro-
mécanisme est généralement lié à l’initiation de la déformation, qui reste alors minime,
essentiellement à faible enfouissement (<1 km). Dans le cas d’une cimentation figeant
les grains et empêchant toute réorganisation, la déformation va se traduire par différents
types de fracturation des grains. Cependant si la pression de confinement reste faible et
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Figure: 1.13 – Images microscopiques de trois sets de bandes. (a) Interprétation des
micro-fractures autour d’une bande de compaction à composante cisaillante à jeu in-
verse des grès d’Uchaux. (b) Interprétation des micro-fractures autour d’une bande de
cisaillement à composante compactive des grès d’Orange (c) Interprétation des micro-
fractures autour d’une bande de cisaillement en régime normal des grès d’Uchaux. (d)
Bande cataclastique dans un cluster de bande cisaillante en régime extensif dans les
grès d’Uchaux. Pas de résultat observable à cause du trop grand nombre de clastes. (e,
f et g) Interprétation des chaines de force (ou ‘force chains’) pour les mêmes images
correspondantes (a,b et c). Détermination de la contrainte principale qui est représen-
tée par les flèches, estimée à partir des alignements de micro-fractures et de chaines
de force. (h) Schéma explicatif sur les orientations des micro-fractures et des chaines
de force. D’après (Soliva et al., 2013).
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que l’on applique une contrainte cisaillante suffisamment élevée (Menéndez et al., 1996),
il est possible de rompre les liaisons de ciment permettant à nouveau la rotation et le
glissement des grains.
1.4.2 La fracturation intra-granulaire
L’initiation de la fracturation à l’échelle du grain a depuis longtemps été étudiée,
en montrant principalement la répartition hétérogène de la déformation associée à des
orientations de fractures préférentielles (Gallagher et al., 1974, Zhang et al., 1990,Wong
et al., 1997) et références associées. Dans ces milieux granulaires, les contraintes vont alors
se concentrer sur les points de contact entre les particules pouvant former des chaînes de
forces sur plusieurs particules (Gallagher et al., 1974). Ces contraintes vont potentiellement
entraîner la mise en place de fractures qui vont se propager à travers le grain allant
parfois jusqu’à rejoindre un autre point de contact. Ce processus est appelé la "fracturation
Hertzienne". Il faut donc noter que l’initiation de ces fractures intra-granulaires est alors
essentiellement liée à la répartition des contacts entre les grains, impliquant les paramètres
de taille, forme et tri des grains associés à leur organisation et une porosité qui reste élevée.
1.4.3 La clataclase
La fracturation intra-granulaire précédemment décrite entraine la formation de clastes,
de plus petite taille, de forme généralement plus anguleuse que le grain initial. En inten-
sifiant la fracturation, cette réduction de taille de grain va se généraliser et se localiser
sur une zone de largeur réduite, formant une bande dite ‘cataclastique’. Ces fragments an-
guleux sont soumis à des contraintes plus importantes que les grains sains, non déformés
et subissent alors une re-fracturation plus intense, menant à la pulvérisation des grains
après plusieurs phases de pulvérisations successives (Aydin et Johnson, 1978). Les grains
fracturés vont alors être mobiles et migrer vers les espaces disponibles, représentée par
la porosité, qui va ainsi baisser drastiquement (Antonellini et al., 1994,Menéndez et al.,
1996), (Figure 1.14). L’intensité de la cataclase, qui est considérée comme fonction du rejet
le long de la bande (Engelder, 1974), est définie selon la classification de Sibson (Sibson,
1977, Scholz et Cowie, 1990), qui est originellement appliquée pour les structures faillées
mais récemment utilisée pour les bandes cataclastiques (Fossen et al., 2007,Philit et al.,
2017). Elle caractérise la bande selon le pourcentage de grains de taille inférieure à 10%
de la taille modale des grains dans la roche hôte. Ainsi, une bande présentant moins de
10% de grains pulvérisés (matrice cataclastique) est nommée "crush micro breccia" ; entre
10% et 50% de matrice il s’agit d’une "protocataclasite" ; entre 50% et 90% de matrice la
bande est appelée "cataclasite" et enfin, les bandes dans lesquelles on retrouve plus de 90%
de grains fracturés de moins de 10% de la taille modale initiale sont des "ultracataclasite".
page 26
1.4 Les microprocessus d’initiation de la fracturation
Figure: 1.14 – Mosaïques d’images de MEB de la roche hôte (A), d’un brin unique de
bande (B), de brins multiples avec la zone endommagée (C et D) et d’un cluster de
bande (E). On qualifie également ces bandes en fonction de l’intensité de la cataclase
avec des bandes protoclataclastiques (B et C) et cataclastiques (C, D et E). d’après
(Ballas et al., 2012).
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1.4.4 La fracture transgranulaire
On appelle les fractures "transgranulaires" lorsque celles-ci traversent plusieurs grains
indépendamment des points de contact entre les grains, de la même façon que les fractures
traversent du ciment. Cela est possible lorsque le milieu granulaire est soumis à une forte
cimentation empêchant les glissements, rotations ou même les fractures intra-granulaires
entrainant la cataclase. Le milieu est de cette façon devenu homogène, la porosité est
réduite et le mode de déformation est différent des précédents puisque les fractures trans-
granulaires ne reprennent généralement pas les fractures intra-granulaires antérieures. Les
particules fracturées de tailles réduites vont alors pouvoir migrer par rotation et glisse-
ment s’il reste de la porosité disponible au moment de la fracturation. La présence de pores
ou de fractures semblent favoriser l’initiation ainsi que l’amortissement de ces fractures
transgranulaires (Kranz, 1983).
1.4.5 La pression-dissolution
Le dernier micro-mécanisme observé, et décrit ici concernant les matériaux granulaires
poreux, est le processus de "pression-dissolution". Ces mécanismes, dont la mise en place
est plus lente que les précédents, sont provoqués par une dissolution au niveau des points
de contact entre les grains, sans former de fractures, et favorisés par des températures
élevées accompagnées par une contrainte intense et sont donc susceptibles de se former à
plus grande profondeur que les précédents processus (température <90◦C, soit 3km) (Wal-
derhaug, 1996). Le matériel dissout est ensuite transporté pour finalement précipiter dans
la porosité disponible. La présence de phyllosilicate va également favoriser ce processus de
déformation en raison de la quantité d’eau importante que peuvent contenir ces minéraux
(Fossen et Bale, 2007). Ce processus entraîne une réduction majeure de la porosité et de
la perméabilité dans la zone concernée par la déformation.
Il est alors possible de généraliser le type de micro-mécanisme de déformation au sein
d’une bande avec des profondeurs caractéristiques comme présenté figure 1.15, d’après
(Fossen et al., 2007) en comparant également avec le pourcentage de phyllosilicates.
1.5 Distribution spatiale des bandes de déformation
Dans la plupart des cas, les bandes de déformation observées sur le terrain se pré-
sentent sous forme de réseaux plus ou moins denses, composés d’un nombre relativement
élevé de bandes, et sont plus rarement identifiées de manière isolée. Ces structures s’ob-
servent principalement dans des zones en lien avec une ou plusieurs failles, qu’elles soient
à jeu compressif ou extensif, en relation avec la croissance d’un diapir, ou associées à un
glissement gravitaire (Fossen et al., 2007, Fossen et al., 2017). La densité de bandes est
souvent dépendante de la distance à la faille, si celle-ci existe (Saillet, 2009, Soliva et al.,
2016), et plusieurs paramètres géométriques peuvent aider à caractériser ces objets.
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Figure: 1.15 – Schéma illustrant comment les différents types de bandes sont répartis
selon le pourcentage de phyllosilicates en fonction de la profondeur. Différents fac-
teurs supplémentaires peuvent avoir un impact sur les délimitations proposées dans ce
diagramme, mais les auteurs n’ont que peu de détails sur leurs interactions réelles. Les
limites dessinées représentent des transitions graduelles et doivent être considérées
comme incertaines. D’après (Fossen et al., 2007).
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Afin de comprendre comment se distribue un réseau de bandes de déformation, plu-
sieurs méthodes d’analyses et de relevés ont été mises en place. Une des techniques qui
reste la plus couramment utilisée est la méthode du ‘scan line’ qui est une méthode de
comptage linéaire des structures selon un axe de mesure défini (Antonellini et Aydin,
1995, Du Bernard et al., 2002b, de Joussineau et Aydin, 2007, Saillet, 2009, Soliva et al.,
2016), la plupart du temps perpendiculairement aux structures principales (failles ma-
jeures etc. . .). Les conclusions principales obtenues à partir d’études de la distribution de
bandes selon cette technique sont convergentes puisqu’elles montrent généralement que
(1) la présence de bandes de déformation est associée à la présence d’une faille ou d’un
plan de glissement, (2) la densité de ces structures augmente et est maximale lorsqu’on
s’approche de la structure majeure et (3) il n’existe que peu de cas où l’on peut obser-
ver des bandes de déformation en dehors d’un contexte de faille. Enfin, plus récemment,
Soliva et collaborateurs (Soliva et al., 2016) ont compilés plusieurs données de fréquences
de bandes par mètre faites en séparant les sites à bandes associées à un régime extensif
ou compressif. Ces bandes et les histogrammes sont présentés (Figure 1.16). En se basant
sur les travaux de Wibberley (Wibberley et al., 2007) le facteur de regroupement de ces
structures ou "cluster factor" a été calculé pour chacun des sites étudié (Figure 1.17). Ce
paramètre réalise un écart type des fréquences de bande et permet alors de replacer chaque
site dans un diagramme comparant les valeurs maximum de bandes par mètre en fonction
de ce "cluster factor". La tendance obtenue sur ces 27074 bandes issues de 24, 47 et 2
sets de bandes dans les régimes respectivement inverse, normal et décrochant, montrent
que les bandes en régime inverse sont plus distribuées avec une répartition plus homogène
des bandes par rapport à une faille majeure. Dans le cas contraire, les bandes en régime
normal montrent une distribution plus localisée autour d’une faille, avec un cluster factor
plus élevé (Figure 1.17).
Ce rapprochement fait entre les bandes de déformation et les failles montrant un dé-
placement net sur une surface de glissement a permis de proposer un modèle d’évolution
de croissance séquentielle des structures pour un matériau granulaire poreux (Aydin et
Johnson, 1978,Aydin et Johnson, 1983). Dans ce cas-là, la bande de déformation comme
structure isolée représente alors le stade initial de la déformation localisée. L’accumulation
de la déformation va se représenter par une augmentation du nombre de bandes permettant
d’accommoder la déformation (compactante, ou cisaillante ou un intermédiaire de ces deux
types) jusqu’à former ce qu’on appelle un "cluster" de bandes. Une telle structure peut
atteindre un nombre de 100 bandes regroupées sur une très petite épaisseur (Saillet, 2009).
Le stade ultime de la déformation se traduit finalement par l’apparition d’une surface de
glissement. Le déplacement observé sur cette surface discrète est alors plus important que
celui relevé sur les bandes de déformation. (Aydin et Johnson, 1978, Aydin et Johnson,
1983, Fossen et al., 2007). Plusieurs types de structures, à plus ou moins grande échelle,
peuvent être à l’origine de la mise en place d’un réseau de bandes, que ce soit en régime
compressif ou extensif comme le montrent Fossen et collaborateurs (Fossen et al., 2017),
Figure 1.18.
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Figure: 1.16 – Exemples de géométries et de distributions spatiales de bandes de
déformation formées dans le régime Andersonien inverse et normal. (A) Réseau de
SECB à jeu inverse dans la Valley of Fire, Nevada, USA. (B) CSB à jeu inverse dans la
carrière de Les Crans, Provence, France. (C) Groupe ou "cluster" de NSB adjacent à
une faille normale près de Goblin Valley State Park, Utah, USA. (D) Cluster de NSB
près de deux surfaces de glissement dans la carrière de Boncavaï, Provence, France.
(E) Histogramme du nombre de bandes par mètre en fonction de la distance à la faille
pour différents exemples de réseaux de bandes inverses. (F) Histogramme du nombre
de bandes par mètre en régime normal. D’après (Soliva et al., 2016).
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Figure: 1.17 – Synthèse des données de bandes en régime inverse (cercles noirs),
normal (cercles blancs) et décochant (cercles gris) dans un diagramme comparant
le facteur de regroupement ou "cluster factor" et la valeur maximale de bandes par
mètre. Une représentation schématique de la distribution est représentée à droite
correspondant à une évolution de ce facteur, d’après (Soliva et al., 2016).
1.6 Relation entre paramètres pétrophysiques de la roche
hôte et déformation
Plusieurs paramètres sont aujourd’hui connus pour avoir un impact sur les propriétés
structurales et pétrophysiques des bandes de déformations : la géométrie, la distribution,
la porosité et la perméabilité des structures. On différenciera ici les facteurs internes au
grès hôte, liés à la composition de la roche, des facteurs externes qui vont, quant à eux,
jouer comme élément déclencheur de la déformation.
1.6.1 Facteurs internes
Porosité
Comme expliqué précédemment, dans les milieux granulaires la porosité est le para-
mètre primordial permettant la mise en place de bandes de déformation comme mode
de déformation, à l’inverse de fractures nettes ou de joints observés dans les milieux peu
poreux. Le seuil de porosité mis en avant par Fossen entre ces deux modes de déformation
est d’environ 15% (Fossen et al., 2007). Cette porosité peut varier depuis une période
de dépôt, qui dans les milieux granulaires donne une porosité n’excédant pas les 45%,
pour ensuite diminuer par compaction mécanique durant l’enfouissement. Celui-ci est lié
au réarrangement des grains, à leur fracturation et à la migration des clastes vers les
zones poreuses ("pore collapse"), ou enfin par remplissage chimique de cette porosité par
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Figure: 1.18 – Série d’exemples présentant comment les structures à grande échelle
vont contrôler la distribution des bandes de déformation dans un grès assez poreux
pour permettre ce type de déformation. (d’après (Fossen et al., 2017)).
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Figure: 1.19 – Diagramme profondeur-porosité montrant les domaines de formation
des bandes purement compactantes (PCBs) et cisaillantes (SECBs et CSBs) dans les
roches silicoclastiques poreuses. Les courbes de porosité en fonction de la profondeur
pour les grès sont indiquées par les pointillés d’après Rieke and Chilingarian (1974,
p42). (Fossen et al., 2017).
la circulation de fluides qui vont cristalliser et cimenter la roche pour lui donner un com-
portement plus homogène à la déformation lorsque la porosité devient très faible. On peut
ainsi résumer la distribution générale des bandes compactantes, relativement superficielles
par rapport aux bandes cisaillantes qui sont formées à des profondeurs plus importantes,
avec des porosités plus réduites qu’en surface (Figure 1.19), d’après (Fossen et al., 2017).
Taille des grains
Le deuxième paramètre connu ayant un impact sur le type de bande formée est la taille
des grains. Ce facteur a été mis en avant par des observations sur le terrain pour lesquelles
les bandes de déformation montraient des variations d’épaisseur et des changements de type
de structure. En effet, c’est dans les grès les plus grossiers que les bandes de déformation
sont les plus présentes, souvent sous forme de bandes compactantes, alors que les bandes
cisaillantes se forment dans les grès plus fins. Dans les niveaux très fins on a alors tendance
à créer de la déformation représentée par des fractures ou des failles.
Au-delà de la taille des grains en général, il est aujourd’hui admis que la distribution de
cette dernière joue également un rôle dans la déformation. Ainsi, une distribution étroite,
c’est-à-dire un bon tri de la taille des grains, favorise la cataclase et l’initiation des bandes
de compaction. Dans le cas inverse, une large distribution de tailles de grains va plutôt
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entraîner la formation de bandes de désagrégation et des bandes plutôt cisaillantes. Ces
différences de déformation peuvent s’expliquer par le nombre de contacts entre les grains,
lesquels sont impactés par le tri granulaire. Pour un sable bien trié la contrainte est distri-
buée de grains en grains de façon plus homogène, alors que celle-ci va préférentiellement
se localiser vers les grains les plus gros pour un matériau mal trié.
Enfin, la forme de ces grains va également avoir une influence sur la localisation et le
type de déformation. Moins il y a de contacts entre les grains et plus ces contacts sont
petits, plus la contrainte sera élevée à chaque interface. De cette façon, puisque les grains
arrondis exposent des plus petites surfaces de contacts (de la même manière que pour un
bon tri de tailles des grains), la cataclase sera favorisée (Cheung et al., 2012). Cela peut
être observé sur le terrain lorsque les bandes de déformation recoupent des couches de
grès montrant des variations de taille des grains. C’est le cas dans les formations éoliennes
des grès d’Entrada sur le plateau du Colorado où les bandes sont cataclastiques dans les
couches grossières et bien triées. A l’inverse, la cataclase est moins intense dans les grès
plus fins et moins bien triés.
Composition minéralogique
La minéralogie présente dans les grès peut avoir elle aussi un impact sur la déformation
pour des raisons de résistance variable entre les grains de quartz qui vont plus résister que
des grains de feldspath ou encore des bioclastes. Ces derniers ont même tendance à être
dissous lors de la compaction (Tavani et al., 2017a,Robert et al., 2018). Il a été démontré
qu’une forte proportion de feldspaths va favoriser la mise en place des bandes cataclas-
tiques par rapport à des grès "purs" (Antonellini et al., 1994,Wong et al., 1997). Une
transformation diagénétique des feldspaths (ou fragments de feldspaths) en phyllosilicates
peut également influencer le type de bande formée dans les grès, et de la même façon avoir
un impact sur la circulation des fluides. Une forte quantité d’argile (allogénétique ou au-
thigénétique) va favoriser la formation de bandes de désagrégation pour des valeurs entre
5 et 15% de phyllosilicates (Fossen et Bale, 2007). Pour des quantités plus importantes,
entre 15 et 40% de minéraux en feuillets, ce sont ce qu’on appelle des "bandes à phyllosi-
licates" qui vont se former (voir section classification des bandes par micro-mécanismes).
Enfin, au-delà de ces 40% de phyllosilicates, on va former des "clay smears". Cette présence
d’argiles peut drastiquement influencer et baisser la perméabilité au sein de la roche hôte
(Fisher et Knipe, 2001).
Cimentation
La cimentation des grès poreux a pour effet principal de diminuer la porosité, et ainsi,
comme vu précédemment, avoir un impact considérable sur le type de bande mis en place.
Si cette porosité est entièrement bouchée, dans ce cas ‘chimiquement’, la déformation ne
se fera plus sous la forme de bande de déformation mais se traduira préférentiellement par
des fentes, des fractures ou des joints. Dans le cas d’une cimentation de faible ampleur, le
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réarrangement des grains sera inhibé et la déformation se fera alors sous forme de bandes
cataclastiques (Menéndez et al., 1996, Johansen et al., 2005). La résistance du ciment va
aussi avoir un rôle dans la déformation puisque la présence d’oxyde de fer va favoriser
les mouvements des grains alors qu’à l’inverse, une cimentation siliceuse, plus résistante
(et plus résistante qu’un ciment carbonaté) provoque la déformation cataclastique (Fossen
et al., 2017).
Lithification
La lithification, au même titre que la cimentation, a un fort impact sur la porosité,
réduisant celle-ci en lien avec l’enfouissement, mais de façon ‘physique’. Cette compaction
du matériau hôte augmente avec la profondeur par un accroissement de la pression de
confinement. Il est également difficile de dissocier la compaction de la diagénèse et donc
d’un remplissage de la porosité par un ciment. En surface, peu après le dépôt, la porosité
est donc généralement élevée et le grès n’est pas, ou peu cimenté. La déformation peut
alors se traduire par des mouvements des grains et donc par la mise en place de bandes de
désagrégation. Avec la forte porosité ce sont les bandes de compaction qui vont potentiel-
lement se former à des profondeurs relativement superficielles (entre 0 et 1.5 km pour des
porosités entre 30 et 40%, (Fossen et al., 2017)). Avec l’enfouissement, la porosité décroît
car les grains se réarrangent pour trouver un état d’équilibre, la température augmente et
les fluides vont cristalliser pour faire à nouveau diminuer la porosité. Cette dernière peut
également être impactée par une première phase de déformation sous forme de bande qui
entraînerait une réduction de la taille des grains qui iraient boucher à leur tour la porosité
(phénomène de "strain hardening"). À des profondeurs plus élevées la déformation se tra-
duira préférentiellement par de la cataclase puisque le mouvement des grains ne peut se
faire. Mais il n’est pas impossible de former des bandes cataclastiques à des profondeurs
très faibles, parfois inférieures à 100 mètres (Cashman et Cashman, 2000,Kaproth et al.,
2010). Cela étant lié à une légère cimentation des grains sous faible compaction. En effet,
des chaînes de forces localisées vont se former préférentiellement dans les matériaux peu
compactés alors qu’elles sont plus distribuées dans les matériaux plus lithifiés (Estrada
et al., 2008).
Pression de fluide
Dans les grès poreux, il n’est pas rare d’observer la présence de fluide qui a pu circuler
ou qui circule encore dans les réservoirs, que ce soient des eaux, des gaz ou des huiles. Ce
fluide et plus exactement la pression de fluide, est un paramètre qui va pouvoir avoir un rôle
inverse à celui de l’enfouissement en réduisant la contrainte effective pouvant entraîner la
formation de bandes de désagrégation à des profondeurs plus importantes que la normale.
Dans certains cas, des phénomènes de surpression de fluide peuvent rendre la contrainte
minimum négative, et ainsi engendrer la formation de bandes de dilatation (Fossen et al.,
2017).
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1.6.2 Facteurs externes
Enfouissement
Dans un premier temps, avant de parler de contrainte tectonique liée à une compression
ou une extension, l’enfouissement est un facteur externe qui va potentiellement modifier
les paramètres internes propres à la roche encaissante, ayant un impact sur la porosité
et dans la lithification du matériau. Comme expliqué précédemment, cet enfouissement
va dans le même temps ajouter une pression de confinement qui évoluera en fonction de
la profondeur. Au cours de l’évolution de l’enfouissement d’un grès poreux il n’est donc
pas anodin de pouvoir observer différents sets de bandes qui ont donc pu être formés lors
de différents épisodes et à différentes profondeurs, alors que les paramètres internes de la
roche ont pu varier.
Ainsi, en règle générale, les bandes de désagrégation vont se former à faible enfouisse-
ment. La pression de confinement étant relativement faible la déformation se fera préfé-
rentiellement par mouvement et rotation des grains. À l’inverse, les bandes cataclastiques
se forment préférentiellement à des profondeurs plus importantes : au-delà de 1 km de
profondeur. À des profondeurs encore plus importantes, le confinement est tel que des
phénomènes de pression-solution entre les grains peuvent être observés. L’augmentation
de la température est également indispensable à la mise en place de ce phénomène avec
des valeurs nécessaires au-delà de 90◦C correspondant à une profondeur d’environ 3 km.
Contexte tectonique
La contrainte tectonique, ajoutée au confinement de la roche lié à l’enfouissement, va
permettre l’initiation potentielle de la déformation. Dans le cas des bandes de déformation,
ce sont les orientations de ces structures qui vont varier selon les orientations du champ de
contrainte (Figure 1.20). Comme expliqué en début de chapitre, les bandes purement com-
pactantes s’orientent perpendiculairement à la contrainte principale, et les bandes plus ou
moins cisaillantes sont obliques à celles-ci. Dans le cas d’un contexte extensif la contrainte
principale (σ1) est verticale, ainsi les bandes compactantes potentiellement formées seront
horizontales. À l’inverse, dans un contexte compressif, les bandes compactantes seront ver-
ticales et perpendiculaires à une contrainte maximale, ici horizontale. Il en est de même
pour les bandes cisaillantes qui vont présenter des orientations différentes selon le régime
tectonique à l’origine de leur mise en place. Les bandes cisaillantes présentent générale-
ment des plans conjugués avec un angle variable, généralement autour de 30◦ par rapport
à la contrainte principale. La variation de cet angle est liée aux paramètres internes de la
roche hôte, formant des bandes plus ou moins cisaillantes et plus ou moins compactantes
(ou dilatantes dans des cas plus rares). Un autre paramètre en jeu est la distribution de
ces bandes, comme présenté dans la section portant sur la distribution spatiale des bandes,
plus localisées en régime extensif et plus présentant une distribution plus homogène dans
un régime compressif.
Il est à noter que de rares cas de bandes en contexte décrochant ont été observées
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Figure: 1.20 – Orientations des bandes de déformation par rapport à un champ de
contrainte. (A) D’après (Fossen et al., 2015). (B) D’après (Klimczak et Schultz, 2013).
Figure: 1.21 – Facteurs internes et externes influençant le degré de cataclase pour les
bandes de déformation (modifié d’après (Fossen et al., 2017)).
(Eichhubl et al., 2010) présentant des orientations de bandes encore une fois spécifiques
au régime en question, mais la distribution des bandes dans ce contexte n’est pas décrite
dans la littérature. On peut résumer l’impact des différents facteurs, internes ou externes,
sur l’intensité de la micro-déformation par la figure 1.21.
1.7 Impact des bandes de déformation sur la circulation des
fluides
En se basant sur la compilation de données de perméabilité dans les grès déformés
présentés par Ballas (Ballas et al., 2015), nous pouvons aujourd’hui donner des caracté-
ristiques générales au sujet de l’impact des bandes de déformation sur la circulation des
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fluides. Les bandes de déformation, de manière générale, montrent une réduction de la po-
rosité dans la zone déformée. Cette porosité réduite va avoir un impact sur la circulation
des fluides et va compartimenter la roche potentiellement réservoir, et peut canaliser ou
dérouter le flux de fluide circulant dans la roche (Figure 1.22).
1.7.1 Intensité de la cataclase
Il a été montré, dans un premier temps, que plus la cataclase est intense plus la per-
méabilité est réduite. Comme vu précédemment, un grand nombre de paramètres internes
et/ou externes peuvent être à l’origine de la relative comminution de la roche. Les bandes
de compaction et de cisaillement présentant une cataclase peu intense, sous forme de
"crush microbreccia", ne vont pas former de réelle barrière à la circulation des fluides, avec
seulement 15,3% de ces bandes présentant une baisse de la perméabilité de plus de deux
ordres de grandeur. Pour les bandes cataclastiques l’impact est plus important, en effet
c’est plus de 36% de ces bandes qui vont abaisser la perméabilité de deux ordres de gran-
deur ou plus. Dans le cas de la formation de cluster de bandes, présentant une cataclase
très intense, c’est environ 60% de ce type de déformation qui présente une réduction de la
perméabilité de plus de deux ordres de grandeur. Cette valeur est portée à près de 92%
pour les bandes avec surface de glissement, formant alors une barrière à la circulation des
fluides. Cependant ces bandes forment un chemin préférentiel à la circulation des fluides
parallèle à la bande, le long de la surface de glissement. Enfin, dans le cas extrême du
cœur de faille, présentant généralement une déformation ultracataclastique, c’est 68.3%
de ces failles qui vont montrer une baisse de la perméabilité de plus de deux ordres de
grandeur. Ces dernières présentent une des valeurs moyennes la plus élevée de tous les
types de structures calculée de contraste de perméabilité pour des valeurs de réduction de
perméabilité maximale de 6 à 7 ordres de grandeur (Figure 1.23).
1.7.2 Contexte tectonique
Les données compilées dans cette étude ont permis l’étude de l’impact du régime
tectonique sur la variation de perméabilité entraîné par les bandes de déformation mises en
place. Ainsi, les auteurs ont pu observer que les bandes formées en régime normal avaient
un plus fort impact sur la perméabilité que les bandes formées en régime compressif.
En effet, 56% des bandes en régime normal vont réduire la perméabilité de deux ordres
de grandeur ou plus, contre 26% pour les bandes en régime compressif. À noter que les
résultats de perméabilité des bandes obtenues en régime décrochant n’ont pas été présentés
par manque de données pour ce régime. Dans un second temps, ces données sont étudiées
en fonction de la formation des bandes liées à la présence d’une faille majeure (inverse
ou normale) ou en l’absence d’une faille. La première catégorie de bande montre une
réduction de perméabilité plus importante que la seconde catégorie. Cela s’explique par
la localisation préférentielle des bandes en régime extensif autour des failles normales
majeures, formant ainsi plus facilement des clusters ou des surfaces de glissement ayant un
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Figure: 1.22 – Modèle schématique représentant l’influence de la cataclase dans les
bandes de déformation et cœur de faille sur la perméabilité. (a) Bandes de compac-
tion pure et bandes de compaction à composante cisaillante présentant une intensité
de cataclase faible. (b) Bandes cataclastiques. (c) Cluster de bandes. (d) Bande ca-
taclastique avec surface de glissement. (e) Coeur de faille avec cataclase très intense.
(Ballas et al., 2015).
Figure: 1.23 – Graphique présentant les valeurs de perméabilité de différents types de
bandes de déformation en fonction de la perméabilité de la roche hôte, (Ballas et al.,
2015).
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rôle important dans la diminution de perméabilité comme vu dans le paragraphe précédent.
À l’inverse, les bandes de déformation formées sans lien direct avec une faille majeure vont
être principalement des bandes en contexte compressif, présentant des structures à faible
intensité de cataclase et donc avec une faible réduction de la porosité.
1.7.3 Enfouissement
La suite de l’étude concerne l’enfouissement et définit trois catégories qui sont les sui-
vantes : (1) enfouissement superficiel (inférieur à 1 km de profondeur), (2) enfouissement
modéré (entre 1 et 3 km de profondeur) et (3) enfouissement profond (pour les bandes for-
mées à plus de 3 km de profondeur). Cet enfouissement variable sous-entend une lithifica-
tion différente selon la profondeur de déformation qui va avoir un rôle sur le type de bande
formée (Figure 1.24). Dans ce cas-là, c’est pour les bandes formées sous enfouissements
modérés que la réduction de perméabilité va être la plus importante. Un enfouissement
faible induit une pression de confinement faible et favorise le réarrangement des grains et
la formation de bandes de désagrégation ayant un faible impact sur la perméabilité. À
l’extrême inverse, un enfouissement profond entraîne une matrice déjà réarrangée, et po-
tentiellement une porosité déjà bien réduite par la compaction et la cimentation avec une
augmentation de la température pouvant générer des contacts de grains présentant de la
pression solution. La perméabilité est alors relativement faible et n’est donc que légèrement
impactée par la formation de bandes montrant pourtant une forte intensité de cataclase à
ces fortes profondeurs. C’est pour ces raisons que l’enfouissement intermédiaire, considéré
comme modéré entre 1 et 3 km de profondeur, est celui dans lequel on observe les bandes
avec la plus importante réduction de perméabilité (jusqu’à six ordres de grandeur).
1.7.4 Porosité de la roche hôte
Le rôle de la porosité est plus complexe à explorer, dû en grande partie à son évolu-
tion peu évidente à contraindre au cours de l’enfouissement, et relativement à différents
épisodes de formation. Les observations reflètent l’état de la roche après tout évènement
de compaction/décompaction, déformation, cimentation. . . ne représentant pas l’état de
la roche au moment de la déformation. Ces résultats, qui sont donc à prendre avec pré-
caution, sont présentés selon trois catégories qui sont : (1) la faible porosité (<15%) (2)
la porosité intermédiaire (entre 15 et 25%) et (3) la forte porosité (au-delà de 25%). Les
résultats sont assez variables et ne montrent pas de tendance très claire. On peut néan-
moins retenir que les données concernant les bandes formées dans les grès à faible porosité
restent assez faibles, montrent principalement de la déformation cataclasique et peu de
réarrangement de grains (plus favorablement formés à forte porosité). Dans les grès à po-
rosité intermédiaire, la réduction de perméabilité est de manière générale plus faible. Cela
peut s’expliquer également par des mesures sur des bandes de désagrégation qui sont plus
présentes dans ces grès. Enfin, dans les grès les plus poreux, c’est près de 50% des mesures
qui montrent une réduction de la perméabilité de plus de deux ordres de grandeur, soit la
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Figure: 1.24 – Modèles schématiques présentant les contrastes de perméabilité dans
les grès induits par les bandes de déformation et les failles à différents enfouissements.
(a) Enfouissement superficiel (<1km). (b) Enfouissement modéré (entre 1 et 3 km).
(c) Enfouissement profond (>3 km). (Ballas et al., 2015).
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catégorie la plus propice à la formation de barrière à la circulation de fluide. Ces résultats
sont également à mettre en corrélation avec le régime tectonique en place, la localisation
ou non d’une faille majeure et l’enfouissement de la formation.
1.7.5 Taille et distribution des grains
Contrairement à la porosité, l’étude de l’impact de la taille et du tri des grains sur la
perméabilité est plus fiable puisque la taille des grains ne varie pas dans le temps si on se
fie à la partie non déformée (la partie déformée peut présenter de la cataclase et donc une
réduction de la taille des grains) et si on ne prend pas en compte les potentielles surcrois-
sances qui sont généralement détectables. Ici, quatre groupes ont été définis premièrement
par taille : (1) les grains grossiers (>0.375 mm de diamètre) et (2) les grains fins (<0.375
mm de diamètre), puis par distribution des grains avec (3) les grès bien triés et (4) les
grès mal triés (Figure 1.25). Les résultats classés selon ces critères ne montrent pas de
réelle différence de réduction de perméabilité selon la taille des grains dans le grès. Seules
les très grandes réductions de perméabilité (<3 ordres de grandeur) sont légèrement plus
fréquentes dans les grains grossiers. Ceci est dû à leur faculté à former plus facilement
des surfaces de glissement contrairement aux grains fins qui, quant à eux, vont à l’inverse
former plus souvent des coeurs de faille. Une faible distribution de taille des grains (soit
un bon tri) va entraîner plus aisément la formation de bandes cataclastiques, tandis qu’un
mauvais tri va préférentiellement générer un réarrangement des grains et avoir alors un
impact moins important sur la perméabilité. Les paramètres internes au grès hôte vont
agir comme des facteurs secondaires pouvant influencer la réduction de la perméabilité,
alors que les paramètres externes tels que la proximité d’une faille majeure, le régime de
déformation ou encore l’enfouissement vont contrôler directement le type de bande formée.
Après avoir défini les bandes de déformation en tant qu’objet singulier ou en réseau
et des différentes paramètres internes et externes nécessaires à la compréhension de ces
structures, de leur formation et de leur impact respectif sur la circulation des fluides, il
faut replacer ces bandes de déformation dans leur contexte de déformation régionale. Dans
la suite de cette présentation, nous nous intéresserons à la mise en place de ces structures
en relation avec le développement d’un bassin d’avant pays et la génération de plis et de la
fracturation, en présentant les différentes étapes de la représentation et la détermination
de la déformation depuis les aspects précoces jusqu’au bassin déformé.
1.8 Expression de la déformation dans les bassins d’avant
pays
1.8.1 Le concept de Layer-Parallel Shortening (LPS)
Une bonne compréhension de la dynamique des chaînes plissées nécessite des études
pouvant être menées selon différentes approches et à différentes échelles. De cette façon, il
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Figure: 1.25 – Modèles schématiques montrant l’influence des caractéristiques du grès
hôte sur le contraste de perméabilité induit par les bandes de déformation et failles.
Exemples en régime compactant à gauche et extensif à droite. (a) Grès à grains
grossiers. (b) Grès à grains fins. (c) Grès mal trié. (d) Grès bien trié. (Ballas et al.,
2015).
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est nécessaire d’être en mesure de déduire la déformation à l’échelle du grain, pour com-
prendre la direction et l’intensité de la déformation et comparer cette "petite déformation"
(Lacombe et Mouthereau, 1999) avec la déformation à l’échelle régionale, pour enfin re-
monter de cette déformation jusqu’à la dynamique des plaques et les forces aux limites.
Dans cette étude nous nous intéresserons à la description de la déformation à petite échelle
qui sera comparée à la déformation régionale de notre zone d’étude. Ce qui nous permet-
tra de définir le type de micro-structures et la cinématique de formation responsable de la
mise en place des bandes de déformation étudiées dans le bassin de Tremp. Le terme de
’Layer-Parallel Shortening’ est utilisé pour décrire l’assemblage des structures produites
pendant un raccourcissement orienté parallèlement aux couches géologiques qui se mettent
en place avant l’apparition de la déformation macroscopique. Il a été montré dans diffé-
rentes études et expérimentations analogiques qu’une bonne partie du raccourcissement
total subi par un bassin est accommodé par le LPS. Dans des résultats obtenus pour
l’exemple des Pyrénées espagnoles, et à partir d’analyses d’empreintes de gouttes de pluie
et de terriers déformés, Koyi et collaborateurs (Koyi et al., 2003) proposent qu’entre 16
et 23% du raccourcissement soient accommodés par le LPS, alors que seulement 6 à 10%
du raccourcissement total seraient accommodés par le plissement. Les différents résultats
de modélisations analogiques démontrent également des variations spatiales et temporelles
de ce LPS, qu’on ne peut donc pas caractériser comme un phénomène homogène. La prise
en compte de ces hétérogénéités dans la distribution de la déformation, même de relative-
ment faible intensité, et des diminutions de volumes associés, est capitale pour mettre en
évidence l’état d’endommagement des roches, potentiellement réservoirs, dans le but de
contraindre au mieux l’anisotropie des propriétés pétrophysiques.
Cette déformation parallèle aux couches, qui s’installe de façon précoce dans la mise
en place d’un avant pays déformé, entre alors des modifications pétrophysique visibles
presque uniquement à l’échelle du grain. La réduction du volume et de la porosité, accom-
modant ainsi une partie de la déformation régionale, représente une phase non négligeable
pour le développement des structures majeures, mais également des familles de fractures
postérieures ou syn-plissement (Tavani et al., 2015) (Figures 1.26 et 1.27). Il existe plu-
sieurs méthodes permettant d’identifier la ou les directions de ce raccourcissement précoce.
L’anisotropie de susceptibilité magnétique en est l’une d’entre elles.
1.8.2 L’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique (ASM)
L’anisotropie de susceptibilité magnétique est une des méthodes les plus couramment
utilisées pour définir des directions de raccourcissement, et pour distinguer des fabriques
liées à la déformation de fabriques purement sédimentaires lorsque le faciès est favorable.
De plus, l’ASM reste efficace dans le cas d’une déformation trop faible pour être macrosco-
piquement observable. La microstructure d’une roche sédimentaire présente toujours une
ou plusieurs caractéristique(s) d’anisotropie liée(s) à la forme, l’orientation préférentielle
ou à l’arrangement de ses éléments constitutifs, y compris en l’absence de déformation tec-
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Figure: 1.26 – A. Coupe schématique d’un avant pays et localisation de la zone en rac-
courcissement parallèle aux couches (LPS), en dessous et en avant des plis et chevau-
chements. B Schéma explicatif montrant comment le LPS accommode la déformation
par un déplacement décroissante en allant vers le bassin, le long d’un décollement pa-
rallèle aux couches. C. Explications de l’accommodation par les mécanismes d’échelle
microscopique. Une diminution du volume et de la porosité sont à noter. D’après
(Tavani et al., 2015)
Figure: 1.27 – Résumé de l’évolution typique des contraintes pendant le développe-
ment d’un bassin d’avant pays déformé, ici avant la mise en place des chevauchements,
d’après (Tavani et al., 2015).
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Figure: 1.28 – Schéma d’évolution de la fabrique magnétique au cours de la déforma-
tion selon une orientation horizontale de la déformation principale, d’après (Frizon de
Lamotte et al., 1997,Souque et al., 2002)
tonique. De manière générale, on définit différents types de fabriques caractérisés dans les
roches sédimentaires (King et Rees, 1966,Saint-Bezar et al., 2002,Louis et al., 2006,Robion
et al., 2007).
La fabrique originelle (ou sédimentaire), notée Type I, est acquise durant le dépôt des
sédiments et est principalement soumise à une compaction verticale.
Les fabriques intermédiaires, notées Type II et Type III, montrent une évolution
depuis la fabrique originelle vers un raccourcissement horizontal, lorsque les couches sont
encore horizontales, liées donc au LPS.
Enfin la fabrique purement tectonique, notée Type IV, est entièrement ’retravaillée’
par cisaillement simple avec un fort gradient de déformation et une rotation des contraintes.
La transition est diffuse entre ces fabriques et induit une notion de superposition entre
elles. La déformation finie d’un matériau peut provenir d’une combinaison de toutes les
contraintes que ce matériel a subit depuis son dépôt, ou ne présenter que sa dernière, qui,
par son intensité, a réorganisé tous les précédents marqueurs.
La méthodologie de l’étude de la fabrique magnétique est présentée en Annexe A.
Les fabriques sédimentaires
Si l’on met à part un dépôt des roches sédimentaires lié à un courant, les grains détri-
tiques vont dans un premier temps présenter une organisation préférentielle qui va s’effec-
tuer sous la forme de plans. Cette organisation va être représentée par une susceptibilité
maximum (Kmax) horizontale et sans orientation préférentielle, ainsi qu’une susceptibilité
minimum (Kmin) en pôle de stratification.
Les fabriques intermédiaires
La déformation tectonique a pour premier effet d’aligner les axes Kmax perpendiculai-
rement à la direction de raccourcissement, créant une linéation magnétique (Kissel et al.,
1986b, Lowrie et Hirt, 1987, Lee et al., 1990). Ce phénomène peut être lié à une réorien-
tation des minéraux constitutifs de la roche, mais peut aussi être une conséquence de la
linéation d’intersection entre le plan de stratification et un plan de schistosité vertical non
exprimé macroscopiquement. La fabrique sédimentaire reste marquée par le maintien des
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axes Kmin en pôle de stratification (Figure 1.28). Ces fabriques magnétiques peuvent aussi
être le résultat d’une fabrique sédimentaire dans le cas où les sédiments ont été orientés
parallèlement à la linéation sous l’effet d’un courant perpendiculaire à cette linéation.
Les fabriques plus évoluées, avec une déformation plus importante, vont progressive-
ment montrer une rotation des axes Kmin et axes Kint depuis une position en pôle de
litage jusqu’à une direction parallèle au raccourcissement.
Les fabriques tectoniques
Pour une déformation encore plus importante, on entre dans un domaine de roche très
déformées, parfois métamorphisées dans lequel la fabrique sédimentaire a progressivement
disparue. On parle de fabrique purement tectonique dès que la foliation magnétique de-
vient perpendiculaire ou oblique à la stratification (Figure 1.28). L’étude de la fabrique
magnétique donne alors la direction de raccourcissement qu’il est possible de comparer
avec des observations macro-structurales sur des orientations de fractures, de débits de
roches, de micro-failles et de tectoglyphes.
Applications
Les données d’ASM obtenues dans des études de la déformation de bassins d’avant
pays plissé ont globalement montré que la séquence type de succession de fabriques ma-
gnétiques se retrouve à partir de l’avant pays peu déformé, évoluant progressivement vers
des fabriques intermédiaires, puis tectoniques vers l’intérieur de la chaîne (Averbuch et al.,
1992,Bakhtari et al., 1998,Sagnotti et al., 1998,Aubourg et al., 1999,Parés et al., 1999,Pa-
rés et van der Pluijm, 2002b,Saint-Bezar et al., 2002,Aubourg et al., 2004,Robion et al.,
2012) (Figure 1.29). Cette succession a notamment été mise en évidence dans le massif
des Corbières, depuis le monoclinal du bassin du Minervois jusqu’au front nord du massif
du Mouthoumet (Figure 1.30). Grâce à ces résultats d’ASM, et des comparaisons avec des
études avec le réseau de fractures, de microstructures et d’anisotropie d’ondes P (Louis
et al., 2006), la chronologie d’acquisition de la déformation interne a pu être établie. Ce
qui a démontré que la distribution des microstructures (type "microcracks") se met en
place au fur et à mesure de l’évolution de la structure, alors que les fabriques magnétiques
et les données d’acoustiques donnent un plan moyen de déformation. L’ensemble de ces
données font apparaître le rôle fondamental de la déformation interne acquise précoce-
ment, antérieurement au plissement. Toute cette préstructuration tectonique de la roche
est susceptible d’être reprise lors de la phase de plissement, comme c’est le cas localement
pour cet exemple Nord-Pyrénéen.
1.8.3 Plissements et fracturations
Lors de la phase de plissement, les formations peuvent être endommagées à différents
instants de la formation des plis ou de la croissance de failles plus ou moins importantes.
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Figure: 1.29 – Evolution des relations entre la fabrique magnétique et la déformation :
(A) Modèle d’évolution des fabriques magnétiques d’une rampe située dans un maté-
riel ayant au préalable subi un raccourcissement parallèle à la stratification (LPS), pli
de Lagrasse, (Averbuch et al., 1992). (B) Modèle évolué par rapport à (A) avec ajout
de l’étude structurale autour de la formation d’un pli de propagation (Saint-Bezar
et al., 2002).
Figure: 1.30 – Coupes équilibrées N-S à travers l’avant-pays déformé des Corbières.
Les fabriques magnétiques d’ASM deviennent progressivement de plus en plus évo-
luées depuis le bassin du Minervois (Type I) jusqu’au bord du massif du Mouthoumet
(Type IV). D’après (Robion et al., 2012).
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Figure: 1.31 – Modèle présentant la distribution des différents types de fractures
selon deux exemples ; (A) Fracturation associée au Teton Anticline d’après (Stearns,
1964) et (B) Fracturation associée au Teapot Dome d’après (Cooper et al., 2006). Les
réseaux de fractures dépendent de la cinématique et de la mécanique du plissement.
L’observation et l’analyse de l’endommagement des roches peuvent apporter de fortes
contraintes sur le timing de mise en place des structures observées et ainsi être indicatives
sur la valeur et l’orientation du champ de contrainte au moment de la déformation. La
cinématique de la déformation à plus ou moins grande échelle et la rhéologie des roches
sont des variables qui peuvent être discutées grâce à l’étude des mésostructures, d’autant
plus si plusieurs évènements sont en jeu et qu’une chronologie relative entre les différentes
structures est notable. Différents auteurs ont proposé des modèles de relations entre la
forme et l’orientation des plis, l’orientation des différents types de fractures et l’orientation
du champ de contrainte (Friedman, 1969,Stearns et Friedman, 1972,Engelder, 1987). En
différenciant les plis néoformés (Figure 1.31) des plis forcés (Figure 1.32), on obtient des
distributions de fractures différentes.
Pour les plis néoformés, les modèles classiquement proposés sont ceux de Stearns
(Stearns, 1964, Stearns et Friedman, 1972) appliqués au "Teton anticline" dans le Mon-
tana (USA) et comparés aux observations de Cooper (Cooper et al., 2006) faites sur le
Teapot Dome dans les rocheuses américaines. Si la géométrie générale de l’anticlinal est
semblable, les auteurs montrent plusieurs différences sur la distribution des fractures ob-
servées à différents endroits du pli (Figure 1.31). En effet, sur les terminaisons périclinales
des plis, le Teton anticline montre des variations d’azimuth des fractures, indiquant une
corrélation entre le champ de contrainte au moment de la déformation et la direction de
plongement des couches.
La distribution des fractures peut également être très dépendante du type de plis,
induisant des variations dans le champ de contrainte. Plusieurs modèles ont là aussi été
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Figure: 1.32 – Illustration schématique de la distribution spatiale des méso-structures
et de leur datation relative par recoupement entres elles, anticlinal d’Anisclo, d’après
(Tavani et al., 2006).
proposés, suivant les différentes combinaisons pli/failles (Figure 1.32).
Cette distribution de la déformation localisée, représentée par des méso-structures, est
donc dépendante du champ de contrainte. Si l’orientation de celui-ci peut être déterminée
par rapport aux fractures générées, les valeurs de contraintes restent plus complexes à
évaluer. Les récentes avancées dans la génération de modèles numériques permettent de
contraindre au mieux ces valeurs. Le grand intérêt de ces modèles réside dans le fait
qu’ils nous permettent aujourd’hui de déterminer des paramètres physiques et mécaniques
selon le type de modélisation utilisé. Il est en effet aujourd’hui possible d’accéder à l’état
de contrainte en tout point d’un prisme, que l’on peut comparer en fonction du temps
et/ou du raccourcissement appliqué. La prédiction de la rupture devient alors possible
en définissant des paramètres internes aux matériaux soumis à la déformation, comme la
cohésion et l’angle de friction si l’on suit l’exemple du critère de Coulomb. Ainsi, Sassi
et Faure (1996) proposent des modèles numériques permettant de caractériser le rôle des
régimes de contraintes dans un prototype 2D d’une coupe géologique afin de comparer
avec une évolution d’une expérience analogique en boîte à sable (Figure 1.33).
Cette étude montre, entre autres, que la mise en place de plis et de failles peut im-
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Figure: 1.33 – Modèles numériques 2D montrant la propagation de chevauchement
dans un prisme. A. Orientation des contraintes. B. Régime de contraintes. C. Coupe
en tomographie RX du même système en modélisation analogique. D’après (Sassi et
Faure, 1996).
page 52
1.9 Mécanique des milieux poreux granulaires
pacter sur l’orientation du champ de contrainte, induisant une réorganisation spatiale de
différents domaines de régimes de contrainte. Ceci permet alors d’observer des zones de
compression, d’extension et de décrochement au sein du même prisme, via des études basés
sur des modélisations numériques. L’avancée des travaux faits à partir de modélisations
numériques basées sur des méthodes mécaniques est présentés dans le chapitre dédié aux
modélisations numériques (Chapitre 4). Dans ce chapitre, nous présenterons également
nos résultats obtenus en utilisant la méthode de calcul dite de "l’analyse limite", via le
logiciel OptumG2.
1.9 Mécanique des milieux poreux granulaires
1.9.1 Introduction
En géomécanique, et dans le monde des géosciences en général, un moyen classique
pour la représentation des contraintes et la détermination des orientations de fractures
utilise la représentation du cercle de Mohr. Cette méthode consiste à placer sur l’axe des
abscisses les valeurs des contraintes normales et en ordonnée les valeurs des contraintes
cisaillantes sur le plan de rupture. Le cercle de Mohr est alors centré sur l’axe des abscisses
avec un diamètre correspondant à la distance entre σ1 et σ3. Grâce à ce cercle, il est alors
possible de déterminer l’angle du plan de la fracture potentiellement créée. En admettant
que Θ soit l’angle entre la normale du plan de fracture et la contrainte principale σ1, alors
sur le cercle l’angle formé entre le rayon vers le point cherché et l’horizontale est de 2Θ.
Il est également possible d’adapter cette représentation pour des valeurs de contraintes
triaxiales. Il est à noter que le diamètre du cercle, calculé comme (σ1 − σ3), est défini
comme la contrainte différentielle et représente un paramètre très important contrôlant le
mode de fracturation dans les roches (Annexe D).
Comme présenté précédemment, les bandes de déformation montrent des caractéris-
tiques variables, en termes de propriétés géométriques et pétrophysiques, cela ayant un
impact sur la circulation des fluides. Afin de contraindre au mieux le rôle des paramètres
internes de la roche sur le type de déformation, des études mécaniques sous presse sont
faites en laboratoire afin de remonter aux valeurs de contraintes nécessaires à la mise en
place de bandes de déformation de tous types. Il est possible de passer d’un diagramme
τ−σ utilisé dans la représentation du cercle de Mohr, à un diagramme Q-P décrit ci-après.
Cela permet également de représenter les enveloppes de ruptures mais aussi de pouvoir
suivre l’évolution de la contrainte depuis un état au repos jusqu’à la potentielle déforma-
tion du matériel. Cette dernière représentation est largement utilisée dans les expériences
géomécaniques en laboratoire.
A travers la représentation du cercle de Mohr il est ensuite possible de déterminer, pour
un matériau dont les paramètres mécaniques sont connus, si l’on peut atteindre le seuil
de rupture de la roche, et si oui, déterminer le ou les angles de rupture. La problématique
consiste à retrouver les domaines "stables" et les domaines instables ou critiques. Il a été
page 53
Chapitre 1. Les bandes de déformation
démontré que l’enveloppe de rupture, séparant ces domaines, peut être retracée dans le
même repère que précédemment, en complément du cercle de Mohr. Cette enveloppe est
dans un premier temps déterminée par rapport aux valeurs de σn et τ en suivant le critère
de Mohr-Coulomb, mettant ces valeurs en relation avec les paramètres Φ, définissant l’angle
de friction interne du matériel (en degré, ◦) et c, la cohésion de ce même matériel (en MPa),
donnant l’équation d’une droite selon :
τ = σn.tanΦ+ c
Chaque roche a sa propre enveloppe et peut être retrouvée expérimentalement en obser-
vant la rupture à différents états de contrainte différentielle et contrainte de confinement.
Dans certains cas cette enveloppe est linéaire, mais il est commun que celle-ci s’aplatisse
en passant vers des valeurs plus élevées de τ − σn, en entrant alors dans un domaine plus
ductile que fragile. Il est admis que dans le domaine ductile, l’enveloppe reste alors plate
suivant le critère de Von Mises ayant pour conséquence des variations dans l’angle des
fractures formées dans ce domaine.
Dans certains cas, notamment selon des paramètres précis de matériaux et de valeurs de
contraintes, il est possible d’observer de la déformation suivant la fermeture de l’enveloppe
de rupture, en entrant dans un domaine compactant. C’est dans ce domaine que les bandes
de déformation sont décrites. Les représentations géomécaniques pour ce type de structures
se font principalement à travers une représentation dans un diagramme Q-P.
1.9.2 Essais triaxiaux
Le comportement mécanique des roches poreuses étudiées en laboratoire se fait sous
presse triaxiale, permettant de contrôler la contrainte principale et la contrainte de confi-
nement (σ1 > σ2 = σ3) pour les tests triaxiaux "conventionnels" et (σ1 > σ2 > σ3) pour
les tests triaxiaux "vrais") appliqués à l’échantillon testé. Il est alors possible d’analy-
ser la déformation des roches en simulant l’évolution des contraintes pour des régimes
tectoniques et des enfouissements variables. Ces chemins de chargements (appelés "stress
paths" en anglais) sont représentés dans les graphiques "Q-P", avec Q, la contrainte dif-
férentielle (Q = σ1 − σ3) et P, en abscisse, représentant la contrainte moyenne effective
(P = ((σ1 + σ2 + σ3)/3)− Pf , avec Pf la pression de fluide).
1.9.3 Enveloppes de rupture
Les enveloppes de rupture pour les milieux granulaires dans une représentation Q-P,
se décomposent en deux parties distinctes avec une première partie quasi-linéaire et une
seconde représentant la fermeture de l’enveloppe (Wong et al., 1997,Davies et Selvadurai,
2005,Schultz et Siddharthan, 2005). La partie linéaire de l’enveloppe représente la défor-
mation dite "plastique" soumise à faible confinement montrant une corrélation positive
entre Q et P. Les structures formées sur cette partie de l’enveloppe pour des matériaux
granulaires sont des bandes cisaillantes, avec une possible composante dilatante ou des
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fractures localisées (Wong et al., 1997,Baud et al., 2004). Sur un diagramme présentant
la contrainte moyenne vs la variation de porosité, la courbe d’évolution de contrainte
montre un changement de pente au moment de la déformation avec une augmentation de
la porosité. Le point d’inflexion est dans ce cas-là noté C’. Dans certains cas, il est pos-
sible d’observer un réarrangement des grains et parfois de la cataclase avant d’atteindre
la fracture (Menéndez et al., 1996,Bied et al., 2002).
Pour les confinements plus importants, on observe une fermeture de l’enveloppe de
rupture, représentée soit par un quart d’ellipse, soit par une droite, avec une corrélation
négative entre Q et P. Dans cette partie, appelée également « cap », la déformation est dite
ductile et correspond à la formation de bandes de compaction plus ou moins cisaillantes
(Baud et al., 2004, Fortin et al., 2005). L’évolution de la contrainte montre alors une
diminution de la porosité. Le point d’inflexion représentant la déformation est cette fois-ci
noté C*. C’est principalement sur cette partie de l’enveloppe que nous allons nous focaliser
pour la suite de cette étude.
Enfin, la déformation sous contrainte hydrostatique (σ1 = σ2 = σ3) montre une varia-
tion de porosité pendant l’évolution des contraintes correspondant à une déformation ho-
mogène cataclastique ("cataclastic flow") entraînant un effondrement de la porosité ("pore
collapse") et un réarrangement des grains. La pression critique marquant l’apparition de
cette déformation est notée P ∗.
Si la partie linéaire semble être relativement reproductible d’un grès à un autre, la posi-
tion de la partie « cap » va quant à elle dépendre de plusieurs paramètres. De nombreuses
études géomécaniques ont permis d’identifier que la taille des grains et la porosité étaient
les deux paramètres majeurs impliquant des variations dans la position de la fermeture de
l’enveloppe. Ainsi, après avoir réalisé des tests sur différents grès, sables et matériaux syn-
thétiques (billes de verre), les résultats ont montré qu’un matériel poreux et/ou à grains
grossiers a plus de facilité à atteindre la déformation compactante qu’un matériel à faible
porosité ou à grains fins. Une relation empirique (Zhang et al., 1990,Wong et al., 1997)
permet de relier la position de fermeture de l’enveloppe, et plus exactement la déformation
sous contrainte hydrostatique (P∗) avec ces deux paramètres tel que :
P ∗ = β(Φ.R)−3/2 (1.1)
Avec Φ la porosité (pourcentage en valeur décimale), R le rayon moyen des grains (en
mm) et β le paramètre de proportionnalité dépendant de la minéralogie du matériau.
De plus, il a été montré que la composition minéralogique avait une influence sur la
valeur de P ∗, notée alors Pco ou σMC dans le cas de sables carbonatés ou pluri-cristallins
(Mesri et Vardhanabhuti, 2009), en effet ces derniers sont moins résistants que les sables
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et grès uniquement composés de quartz. De la même manière, la forme des grains a égale-
ment une importance sur la déformation puisque les sables anguleux semblent être moins
résistants que les sables présentant des grains arrondis.
1.9.4 Durcissement de la roche ou "Strain Hardening"
Cette relation (1.1), entre les tailles de grains et la porosité qui permet de définir
l’enveloppe liée à la compaction peut également varier au cours de la déformation par
modification du volume poreux. La mise en place de bandes compactantes va abaisser la
porosité et potentiellement la taille des grains, augmentant in fine la taille de l’enveloppe
et la valeur du P ∗ (Schultz et Siddharthan, 2005,Rutter et Glover, 2012) et provoquant
localement un durcissement de la roche. C’est le phénomène de "strain hardening" qui va
alors modifier l’état de la roche permettant d’accumuler les bandes pour former un réseau
plus ou moins dense jusqu’à la mise en place d’un cluster. D’autres auteurs (Philit, 2017)
proposent que cette explication reste peu vraisemblable puisque seule la zone déformée est
impactée par le changement de porosité et de taille des grains, tandis que la roche hôte
reste relativement intacte lors de la déformation, présentant alors une zone de déformation
préférentielle si on s’en tient à cette définition des enveloppes. Cette définition du strain
hardening est plus applicable à la bande elle-même devenant de cette façon une zone
plus "rigide" que la roche hôte entraînant une augmentation de la cohésion dans la zone
déformée, à l’inverse des fractures nettes dans le domaine cassant où une fracture est
associée à un adoucissement et pouvant rejouer plus facilement que la roche hôte.
1.9.5 Types de structures formées et comparaisons avec le terrain
Selon la zone où le chemin de chargement va recouper l’enveloppe de rupture, diffé-
rentes structures peuvent être formées. Les expérimentations en laboratoire permettent de
définir différents domaines dans un diagramme Q-P pour les différents types de bandes.
Les expérimentations ont été menées sur différents matériaux montrant des variations au
niveau du faciès et des paramètres pétrophysiques, donnant des variations dans la locali-
sation des domaines de bandes et dans les formes des enveloppes (Figure 1.34).
De la même façon, la densité du réseau de bande observée sur le terrain peut cor-
respondre au même type d’observation en laboratoire (Figure 1.35), ce qui permet de
contraindre plus précisément le positionnement de l’intersection entre le chemin de char-
gement et l’enveloppe nécessaire à la déformation (Figure 1.36).
Grâce à ces comparaisons entre le terrain et le laboratoire, et malgré les variations pos-
sibles, une tendance générale de la position des domaines est proposée afin d’être prédictif
sur le mode de déformation suivant le chargement appliqué, comme exposé par (Philit,
2017) (Figure 1.37).
Lorsque l’on compare les structures formées en laboratoire avec celles observées sur le
terrain, on peut s’apercevoir que de nombreuses différences sont relevées. Dans un premier
temps, les bandes formées en laboratoire sont la plupart du temps plus fines que les bandes
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Figure: 1.34 – Exemples de différentes enveloppes tracées à partir d’expérimentations
géomécaniques sur presse triaxiale. Les références et le nom du matériau sont indiqués
sur chaque graphique. D’après (Philit, 2017).
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Figure: 1.35 – A. Evolution des orientations de bandes cisaillantes en fonction de
la pression de confinement, modifié d’après (Bésuelle, 2001). B. Images en coupes
montrant les variations de structures obtenues sur des carottes avec évolution de la
pression de confinement, d’après (Mair et al., 2002).
naturelles (Baud et al., 2004) et moins espacées (Chemenda et al., 2011). Il semble aussi
que les contraintes moyennes soient plus fortes pour former les bandes en laboratoire par
rapport à leurs analogues de terrain (Tembe et al., 2008). Ces différences et les points
communs ont été discutés par Saillet et Wibberley (Saillet et Wibberley, 2010) afin de
proposer un diagramme Q-P mettant en relation le type de chargement et les bandes
observées (Figure 1.38).
1.10 Problématiques
De récentes analyses de terrain ont permis d’observer des bandes de déformation sur
un nouveau site et qui n’ont jamais été décrites jusqu’à aujourd’hui, dans le bassin de
Tremp. L’objectif premier de cette étude est donc de parvenir à définir quel(s) type(s)
de bande(s) est présent dans ce bassin situé dans les Pyrénées espagnoles. Ces bandes se
mettant en place dans des dépôts granulaires d’origine syn-tectonique, en avant d’un pli de
propagation croissant, la question du timing a été étudiée en relation avec l’évolution du
remplissage de la porosité durant l’enfouissement. Cette étude a pour but de comprendre
et contraindre au mieux la génération de ces structures au moment de la déformation.
Nous répondrons aux questions suivantes :
- Quels types de bandes sont observées dans la formation d’Aren du bassin
de Tremp, en Espagne ?
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Figure: 1.36 – Distribution des bandes de déformation en fonction du régime tecto-
nique. (A) Régime compressif. (B) Régime extensif. (C) Diagramme Q-P (Contrainte
différentielle (Q) et contrainte moyenne (P) montrant les différents chemins de char-
gement calculés pour un régime extensif (en bleu) et un régime compressif inverse
(en rouge). Enveloppes de plasticité estimée pour les grès poreux de Provence. La
position du point de recoupement entre le chemin de chargement et l’enveloppe a une
influence sur le type de bande formée. D’après (Ballas et al., 2014).
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Figure: 1.37 – Enveloppe synthétique des domaines de type de structure formée. DSB :
Dilatant Shear Band (Bande de dilatation) ; SSB : Simple Shear Band (bande de ci-
saillement simple) ; CSB : Compactional Shear Band (bande de cisaillement à compo-
sante compactive) ; SECB : Shear Enhanced Compaction Band (Bande de compaction
à composante cisaillante) ; PCB : Pure Compaction Band (bande de compaction pure) ;
Pervasive cataclastic flow (déformation homogène). Modifié d’après (Philit, 2017).
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Figure: 1.38 – Diagramme Q-P présentant les différents types de structures formées
dans les grès poreux en fonction de la localisation de l’intersection entre le charge-
ment et l’enveloppe de plasticité, en prenant en compte le régime tectonique. D’après
(Saillet et Wibberley, 2010).
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- Quel a été le timing de déformation ?
- Quel était l’enfouissement au moment de la déformation ?
- Peut-on remonter au régime de contraintes en jeu au moment de la dé-
formation ?
- Peut-on estimer l’évolution de la porosité de la roche encaissante depuis
le dépôt, jusqu’à aujourd’hui ?
Après avoir défini les types de bandes observées, nous avons cherché à mettre en évi-
dence l’évolution des contraintes en comparaison avec des modèles géomécaniques. L’ob-
jectif de cette comparaison est de déterminer l’état et les régimes de contraintes en jeu
pendant l’enfouissement et la croissance du pli, responsables de la mise en place de ces
bandes, pour répondre à ces questions :
- Peut-on estimer avec précision les valeurs des contraintes nécessaires pour
former ces bandes ?
- Peut-on estimer la position des enveloppes de plasticité de la roche au
moment de la déformation ?
Enfin, nous ferons une comparaison de ces observations et résultats pour les comparer
avec des modélisations numériques, dans le but de contraindre ces résultats et de discuter
de ces différents paramètres afin d’argumenter autour de ces questions :
- Peut-on adapter notre problématique à des modélisations numériques ?
- Peut-on suivre l’évolution des contraintes avec la profondeur ? Si oui, quel
est l’impact de la proximité d’un chevauchement ?
- Peut-on suivre l’évolution des contraintes dans un matériau syn-sédimentaire
pendant l’enfouissement et la croissance du pli de propagation ?
- Peut-on confirmer les propositions faites avec les modèles géomécaniques ?
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Contexte géologique de la zone d’étude
2.1 Résumé du chapitre
Ce deuxième chapitre a pour objectif de repositionner la zone d’étude dans son contexte
géodynamique et géologique, depuis une présentation générale des Pyrénées, jusqu’à l’his-
toire et la structure du bassin de Tremp puis de la formation d’Aren. À la suite de cette
présentation, une note concernant l’étude des bandes de déformation, analysées dans le
bassin de Tremp, a été ajoutée sous la forme d’un article publiée dans la revue "Journal of
Structural of Geology" et intitulé "Deformation bands, early markers of tectonic activity in
front of a fold-and-thrust belt : example from the Tremp-Graus basin, southern Pyreneen
Spain".
Dans cet article nous mettons en évidence la présence de bandes de déformation (1) pure-
ment compactantes et (2) compactantes à composante cisaillante dans la formation d’Aren
présentant un faciès calcarénitique, grâce à des analyses macro et micro-structurales ac-
compagnées d’une étude d’anisotropie de susceptibilité magnétique (ASM). Nous propo-
sons une hypothèse de timing de déformation relativement précoce et liée à un faible en-
fouissement pendant la croissance du chevauchement de Boixols. Finalement nous contrai-
gnons l’état de contrainte au moment de la mise en place de ces bandes à travers des
modélisations basées sur des résultats empiriques de mécanique des roches. Nous remar-
quons que les enveloppes de rupture calculées à partir de ces observations géomécaniques
ne permettent pas d’expliquer la formation de ces structures à faible enfouissement. Nous
estimons que le faciès relativement différent d’un grès pur est à l’origine de la non cohé-
rence des résultats. C’est pourquoi nous proposons un critère de rupture théorique plus
faible et plus adapté, en cohérence avec des observations faites sur des calcarénites, afin
de justifier la mise en place de ces deux types de bandes de déformation.
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2.2 Généralités sur les Pyrénées
Les Pyrénées sont une chaîne de montagnes située au Sud-Ouest de l’Europe, présen-
tant une orientation générale WNW-ESE. Les Pyrénées, au sens strict du terme, s’étendent
sur une distance d’environ 430 km entre le Golfe de Gascogne, du côté de l’Océan Atlan-
tique et le Golfe du Lyon en mer Méditerranée. D’une largeur de 150 km au maximum,
cette chaîne représente une frontière géographique entre la France et l’Espagne. Cette
chaîne de montagnes présente des reliefs relativement importants avec plusieurs sommets
à plus de 2000 m d’altitude. Elle s’est formée suite à la convergence entre la plaque Ibé-
rique et la plaque Eurasiatique, entre le Crétacé supérieur et le Miocène (Muñoz, 1992).
Le mouvement de la plaque Ibérique est à relier également au mouvement de la plaque
Afrique dans cette même période (Dercourt et al., 1986,Le Pichon et al., 1988,Lacombe et
Jolivet, 2005). On peut résumer son histoire géodynamique par deux principales étapes en-
traînant la formation de ce relief observé aujourd’hui. Tout d’abord, une phase d’extension,
qui a débutée au Mésozoïque, liée à l’ouverture de l’Atlantique Nord ainsi qu’une de ses
branches, qui est le Golfe de Gascogne au Crétacé inférieur (Le Pichon et al., 1971,Chou-
kroune et al., 1973, Boillot et Capdevila, 1977, Srivastava et al., 1990, S. Jammes et al.,
2009). Ensuite, une phase de compression liée à la remontée de l’Afrique, en lien avec
l’ouverture cette fois-ci de la partie Sud de l’Atlantique dès la fin du Crétacé inférieur
(Heilbron et al., 2000,Aslanian et al., 2009,Moulin et al., 2010).
2.3 Histoire géologique de la formation de la chaîne pyré-
néenne
Si la mise en place de la chaîne Pyrénéenne peut prendre en compte toute l’histoire da-
tant du Paléozoïque et toute la structuration acquise lors de l’orogenèse Hercynienne, nous
nous intéresserons ici seulement à l’histoire géodynamique pour les périodes Mésozoïque
et Cénozoïque. Une description plus détaillée sera faite de la cinématique des plaques et
des structures mises en place en relation avec ces mouvements.
2.3.1 Évolution Mésozoïque
Dès les premières étapes de la dislocation du supercontinent qu’est la Pangée, il y a en-
viron 200 Ma, le mouvement de la plaque Ibérique, alors indépendante à cette période, est
directement en lien avec l’ouverture de l’Atlantique Centrale et corrélé aux mouvements
de la plaque Afrique. La majorité des mouvements de la plaque pendant le Mésozoïque
suit un régime extensif et est à l’origine de la formation de bassins ainsi que de la mise
en place de provinces volcaniques notamment celle du CAMP (Central Atlantic Magmatic
Province) au Trias (Olsen, 1997). Au Jurassique supérieur et Crétacé inférieur (du Bar-
rémien à l’Albien) deux périodes de rifting contrôlent la formation de bassins pyrénéens
(Puigdefàbregas et Souquet, 1986,Ziegler, 1990,Sibuet et al., 2004). Ces bassins extensifs
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Figure: 2.1 – Carte des différents bassins extensifs identifiés entre la Baie de Biscay et
les Pyrénées pendant la période Aptien-Albien. SF : Santander Fault. PF Pamplona
Fault. TF : Toulouse Fault. modifié d’après (Tugend et al., 2014), (Mencos et al.,
2015).
ont alors connecté l’océan Atlantique, à l’Ouest, avec la Téthys, à l’Est Figure (2.1).
Les mouvements de la plaque Ibérique restent un sujet largement débattu ces dernières
années, dans lequel plusieurs scénarios de reconstruction sont proposés à partir principa-
lement de positions d’anomalies magnétiques, notamment de la série M (M3-M0, 126 Ma
à 118.5 Ma). Cela laisse donc place à différentes hypothèses concernant la cinématique
mésozoïque de la plaque.
La période d’extension et d’ouverture du Golfe de Gascogne se poursuit jusqu’au San-
tonien, et est corrélée avec la fin de l’anomalie magnétique C34, qui permet de suivre
la cinématique des plaques. Trois scénarios possibles sont proposés pour cette période.
Dans un premier temps, le modèle de décrochement sénestre ou transtensif le long duquel
le mouvement est accommodé au Crétacé inférieur. En se basant sur des observations
géologiques, certains auteurs proposent un rifting polyphasé entraînant la formation des
bassins de type pull-apart. Un premier mouvement extensif est observé entre le Barrémien
et l’Albien orienté NO-SE suivi d’une phase décrochante entre l’Albien moyen jusqu’au
Coniacien en plaçant le pôle de rotation sur la plaque Européenne (Olivet, 1996) (Figure
2.2A). La seconde hypothèse se base sur un modèle d’ouverture en ciseaux de la baie de
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Biscay à partir de reconstruction selon les positions de différentes anomalies magnétiques
(MO). Ces auteurs proposent alors un raccourcissement à partir de l’Albien, interprétant
la chaîne pyrénéenne actuelle comme un ancien bassin arrière-arc inversé (Sibuet et al.,
2004) (Figure 2.2B). Enfin, le dernier modèle propose une ouverture orthogonale du rift
pyrénéen à l’Albien (S. Jammes et al., 2009) (Figure 2.2C). Encore aujourd’hui la cinéma-
tique des mouvements au Crétacé est encore débattue, jusqu’à la remontée vers le Nord
de l’Afrique entraînant la fermeture du domaine pyrénéen à la base de Campanien.
Le début de cette compression est bien contrainte grâce à l’identification de l’anomalie
magnétique C34, (autour de 83 Ma, au Santonien)(Roest et Srivastava, 1991,Rosenbaum
et al., 2002) marquant le début de la collision pyrénéenne et le début de la subduction de la
plaque Ibérique sous la plaque Européenne (Choukroune, 1989,Roure et al., 1989,Muñoz,
1992,Beaumont et al., 2000,Fidalgo-Gonzalez, 2001,Vergés et al., 2002). Ces mouvements
mènent à l’inversion des bassins pyrénéens. Cette période de compression s’installe jusqu’à
l’Oligocène, et la flexion de la lithosphère, issue de la formation des différentes chaînes de
montagne sur le continent Ibérique, génère des bassins d’avant-pays de part et d’autre des
Pyrénées. La direction de raccourcissement est globalement Nord-Sud (Figure 2.3) et le
taux de raccourcissement à l’issue de la mise en place de la chaîne varie d’Ouest en Est,
présentant 82 km de raccourcissement dans l’Est des Pyrénées (Vergés et al., 1995), puis
165 km dans les Pyrénées centrales (Beaumont et al., 2000) (Figure 2.4), et enfin 125 km
dans l’Ouest des Pyrénées (Teixell, 1998).
2.3.2 Structure actuelle : les domaines pyrénéens
La collision entre la plaque Ibérique et l’Eurasie a abouti à la formation d’un prisme
orogénique présentant un coeur cristallin, différentes structures et nappes plus ou moins
déformées ainsi que des bassins d’avant-pays plus ou moins plissés. Différentes structures
sont généralement définies suivant leur mode de formation et leur position géographique
actuelles. Ces structures, proposées par (Seguret, 1972), sont couramment utilisées dans
la littérature (Figure 2.5) :
- Le Bassin d’Aquitaine, bassin d’avant-pays au Nord de la chaîne ;
- La Zone Nord-Pyrénéenne (ZNP), formant la chaîne plissée ;
- La Zone Interne Métamorphique ;
- La Zone Axiale représentant le coeur composé d’unités de socle ;
- La Zone Sud-Pyrénéenne (ZSP), chaîne plissée migrant vers le Sud et ;
- Le Bassin de l’Ebre, bassin d’avant pays au Sud de la chaîne.
Seule la Zone Sud-Pyrénéenne sera décrite dans cette partie de l’étude.
La Zone Sud-Pyrénéenne, "ZSP"
La partie Est de la zone Sud-Pyrénéenne, appelée "Unité Centrale Sud-Pyrénéenne"
(UCSP), est composée d’un empilement de nappes lié à la migration du front de la chaîne
vers le Sud. La mise en place de ces nappes se fait par la croissance de grands chevau-
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Figure: 2.2 – Proposition de cinématique de plaques à l’Aptien et au Campanien,
d’après (Mouthereau et al., 2014). A. D’après (Olivet, 1996). B. D’après (Sibuet et al.,
2004). C. D’après (S. Jammes et al., 2009).
page 67
Chapitre 2. Contexte géologique de la zone d’étude
Figure: 2.3 – Synthèse des principaux évènements cinématiques, géologiques et géo-
dynamiques dans la baie de Biscay et les Pyrénées. D’après (Sibuet et al., 2004).
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Figure: 2.4 – A. Carte présentant les différentes unités tectoniques dans la chaîne
pyrénéenne. B. Restauration séquentielle des Pyrénées centrales en coupe d’après
(Beaumont et al., 2000). Figure d’après (Mouthereau et al., 2014).
Figure: 2.5 – Carte géologique simplifiée des Pyrénées (d’après la carte géologique
d’Espagne au millionième et la carte géologique de France au millionième).
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Figure: 2.6 – Carte de la Zone Sud-Pyrénéenne et âges principaux des déformations
pour chaque chevauchement. D’après (Filleaudeau, 2007).
chements qui vont être en activité depuis le Crétacé supérieur jusqu’à l’Eocène supérieur-
Oligocène (Figure 2.6).
Les nappes majeures de la ZSP sont au nombre de trois. Les chevauchements se forment
à partir d’un décollement basal localisé dans le Trias entraînant une déformation de cou-
verture dans un style "thin-skin". La nappe de Boixols, qui est la plus septentrionale des
trois, est la première nappe à se mettre en place entre le Crétacé supérieur, au Santonien,
et le Paléocène. Le chevauchement du même nom se forme suite à l’inversion de failles
normales datant de la formation du bassin d’Organya au Crétacé inférieur.
Plus au Sud le chevauchement de Montsec se met en place à partir de l’Ilerdien, jusqu’au
Cuisien (Farrell et al., 1987) et permet d’individualiser le bassin de Tremp-Graus en "piggy-
back".
Enfin, toujours plus au Sud, les Sierras Marginales se mettent en place très probable-
ment pendant le Lutécien (Puigdefàbregas et Souquet, 1986,Dreyer et al., 1999,Anastasio
et Holl, 2001,Soto et Casas, 2001,Filleaudeau, 2007) et marquent le front de l’Unité Cen-
trale Sud Pyrénéenne, séparant le bassin d’Ager au Nord et le bassin de l’Ebre au Sud
(Meigs et al., 1996,Meigs, 1997,Meigs et Burbank, 1997,Vergés et al., 2002) correspondant
au bassin d’avant-pays.
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Évolution sédimentologique de la zone Sud-Pyrénéenne
De nombreuses coupes et puits d’exploration ont permis de contraindre précisément la
sédimentation Méso-Cénozoïque des bassins pyrénéens. Dans la zone Sud-Pyrénéenne, les
séries Mésozoïques sont très complètes et commencent par le Trias, la plupart du temps
évaporitique. A partir du Crétacé inférieur, de nombreux bassins extensifs se mettent
en place grâce aux jeux de failles normales qui auront un rôle important par la suite.
Ces bassins sont remplis par des séries relativement épaisses selon les zones, pouvant
atteindre jusqu’à 5000 m d’épaisseur au Nord (Dinarès-Turell et Garcia-Senz, 2000). La
sédimentation est alors carbonatée et se met en place sur un Jurassique anté-rift composé
de calcaires dolomitiques.
Dès le début de la compression, à la fin du Crétacé, on note la présence de dépôts
plus marins avec des formations turbiditiques, puis plus proximales, comme pour les Grès
d’Aren campano-maastrichtien. Enfin, la sédimentation devient continentale avec la pré-
sence de paléosols rougeâtres, notamment présents dans le bassin de Tremp et qu’on appelle
dans le Sud des Pyrénées le "Garumnien". Ce dernier se situe à la limite entre le Maas-
trichtien et le Paléocène dans ce bassin et représente également un faciès diachrone suivant
les zones de dépôts avec des âges pouvant varier entre 73 Ma et 54 Ma. Après un bref
passage en domaine de dépôts marins durant l’Ilerdien, la sédimentation redevient conti-
nentale à partir de l’Eocène inférieur et Miocène inférieur avec la mise en place d’épaisses
séries. Celles-ci, principalement conglomératiques, viennent se déposer en discordance sur
les différents bassins déjà relativement déformés au niveau des zones inversées.
2.4 Structure de la zone d’étude : le bassin de Tremp
Le bassin de Tremp (Figure 2.7) se localise entre le chevauchement de Boixols au Nord
et le chevauchement de Montsec au Sud, et est individualisé à partir de l’Ilerdien. Le che-
vauchement de Boixols se forme à partir d’un niveau de décollement localisé dans le Trias
par inversion au Crétacé supérieur d’une faille normale, entraînant la surrection de l’anti-
clinal de Boixol mais aussi du Sant-Corneli, plus à l’Ouest tous deux déversés vers le Sud.
Pendant la croissance de ces plis et du chevauchement, des dépôts syn-tectoniques vont
sédimenter à l’avant, remplissant le bassin, et s’agencer sur les dépôts anté-tectoniques du
Trias, Jurassiques et du Crétacé inférieur. Ces dépôts syn-tectoniques vont alors montrer
une configuration en "growth-strata". Leurs études, concernant la géométrie des dépôts et
les orientations de fractures vont aider à préciser la cinématique de la croissance des plis
(Figure 2.8). La naissance de ces reliefs va également avoir un impact sur les écoulements
deltaïques et fluviatiles permettant d’étudier les directions des courants liés aux dépôts,
et précisant les zones de sources et de bassins à cette époque.
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Figure: 2.7 – A. Carte générale des Pyrénées et localisation du bassin de Tremp
(rectangle rouge), modifiée d’après (Canerot et Rey, 2008) B. Carte géologique du
bassin de Tremp. modifié d’après (Institut Cartographic de Catalunya, 2007).
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Figure: 2.8 – Schéma représentant l’évolution de la mise en place du Sant-Corneli, au
Nord du bassin de Tremp. D’après (Mencos et al., 2011).
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Figure: 2.9 – Carte géologique détaillée de la zone du Sant-Corneli-Boixols et locali-
sation des différents dépôts syn-rifts, post-rifts et syn-tectoniques. D’après (Mencos
et al., 2015).
page 74
2.4 Structure de la zone d’étude : le bassin de Tremp
Figure: 2.10 – Panorama photographique et interprétation de l’anticlinal de Boixols
est des dépôts syntectoniques. Les dépôts verts sont post-rift et anté-chevauchement.
Les dépôts syn-tectoniques apparaissent en mauve et la formation d’Aren a été colorée
en marron, ces dépôts montrent une évolution des pendages depuis des couches sub-
verticales proches de l’avant du pli, jusqu’à des dépôts sub-horizontaux dans le centre
du bassin affichés en rouge représentant le Garumnien (sans prendre en compte les
terrasses Quaternaires). Au dernier plan, à droite de la photographie, on peut noter
la présence de couches horizontales d’âge Oligocène.
2.4.1 L’anticlinal de Boixols-Sant-Corneli
L’anticlinal de Boixols-Sant-Corneli est un pli de rampe asymétrique, déversé vers
le Sud. D’axe globalement Est-Ouest il représente la bordure Nord du bassin de Tremp
(Figure 2.9). L’anticlinal de Boixols (Figure 2.10), est un pli crevé à coeur de Crétacé
inférieur, est un pli de propagation présentant des ruptures du flanc avant que l’on peut
observer au niveau du village d’Abella de la Conca. Cet anticlinal plonge en profondeur vers
l’Ouest, vers le Sant Corneli (Figure 2.11). Ce dernier montre des expositions excellentes
en surface permettant de contraindre sa géométrie.
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Figure: 2.11 – Panorama photographique et interprétation du Sant Corneli et des dé-
pôts syntectoniques. Le coeur de l’anticlinal Santonien est en jaune, on note nettement
le profil asymétrique du pli. Au dernier plan au centre de la photo on observe l’anti-
clinal de Boixols en vert. Les dépôts syn-tectoniques sont en mauve et se répartissent
au Sud et au Nord du Sant Corneli pour la séquence de Vallcarga (voir texte pour les
détails). On observe à l’avant du pli les pendages Sud sur les séquences plus récentes,
et plus grossières. Toujours à l’avant du pli les dépôts Maastrichtien-Paléocène sont
représentés en rouge. Enfin les massifs conglomératiques Eocène supérieur-Oligocène,
discordants sur le bassin, sont encore présents au Nord et représentés en orange.
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2.4.2 Structures en profondeur
En arrière du Sant-Corneli, un forage a été réalisé, la colonne stratigraphique et la
position du chevauchement sont désormais connues sur près de 3 km de profondeur (La-
naja, 1987). Malgré cela, différentes interprétations en profondeur ont été proposées et ont
longtemps été débattues. Ce qui a eu un impact sur la cinématique et le timing de mise en
place de ces structures, depuis la formation du bassin jusqu’à son inversion et la croissance
du pli (Figure 2.12) (Specht et al., 1991,Vergés, 1993,Teixell et Muñoz, 2000,Garcia-Senz,
2002,Shackleton et al., 2011,Mencos et al., 2015).
Dans la zone du bassin de Tremp, le chevauchement de Boixols est aveugle, néanmoins
les interprétations des structures en profondeur montrent un plongement de ce chevau-
chement depuis des profondeurs relativement faibles à l’Est, à l’avant de l’anticlinal de
Boixols, jusqu’à se retrouver à plus de 3 km de profondeur à l’Ouest du bassin sous le vil-
lage d’Aren (Figure 2.13). Cet agencement a des conséquences sur la déformation observée
en surface montrant des zones très déformées et des couches sub-verticales sur le flanc
avant du pli à Boixols. À l’Ouest, la position de la rampe en profondeur marque seulement
la fin du grand synclinal du bassin de Tremp. A l’arrière de cette dernière zone, la dé-
formation montre un enchaînement de synclinaux et anticlinaux principalement contrôlés
par une tectonique salifère (Saura et al., 2016).
2.4.3 La formation d’Aren
Les formations syn-tectoniques se développent uniquement à l’avant du pli de Sant-
Corneli-Boixols, avec des dépôts datant du Campanien jusqu’au Paléocène. Ces formations
sont caractérisées par des séquences de dépôts définies par des faciès et environnements
de dépôts différents. La première d’entre elles est appelée la "séquence de Vallcarga",
datant du Campanien et reposant en discordance directement sur le coeur de l’anticlinal
du Sant Corneli, ce qui indique qu’un relief était déjà formé au Campanien, sans pour
autant pouvoir affirmer une activité tectonique à cette période. Cette première séquence
présente des faciès marneux turbiditiques, des calcaires et des argiles (Nagtegaal et al.,
1983,Ardèvol et al., 2000) (Figure 2.14).
Sur cette première séquence de matériel syn-tectonique, on trouve le groupe d’Aren,
lui-même subdivisé en trois sous-séquences afin de définir les dépôts de la fin du Campanien
jusqu’au début du Paléocène.
Parmi ces dépôts, on note la présence de la formation d’Aren, datant du Maastrichtien
et présentant un faciès fluvio-deltaique. Cette formation d’Aren va présenter des variations
de faciès et de directions de transport liées à la croissance progressive du pli impactant
sur le milieu de dépôt de cette formation. Cette formation s’amincie fortement vers l’Est
du bassin, où elle repose en discordance sur des dépôts d’âge Santonien voir des calcaires
plus anciens. Par endroit on peut observer également de légères discordances angulaires
(5 à 10◦ sur la partie Est du bassin) de la formation d’Aren sur les précédentes formations
syn-tectoniques indiquant la présence d’un relief au niveau du Sant-Corneli au moment
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Figure: 2.12 – Trois coupes Nord-Sud à travers l’anticlinal du Sant-Corneli, le long
ou proche du profil ECORS A. d’après (Deramond et al., 1993), B. d’après (Vergés,
1993), C. d’après (Garcia-Senz, 2002). Figure d’après (Shackleton et al., 2011).
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Figure: 2.13 – A. Carte des isobaths du sommet de la séquence postrift (Santonien
inférieur), basée sur différentes données de surface et subsurface (Teixell et Muñoz,
2000,Garcia-Senz, 2002), montrant le plongement vers l’Ouest des structures et les
variations selon les accidents présentés. B. Carte des isobaths de profondeur du che-
vauchement de Boixols et son plongement constant vers l’Ouest, suggérant que des
facteurs autres que le simple jeu du chevauchement sont à l’origine de la géométrie
actuelle de la zone, notamment des plis du Sant-Corneli et Boixols. D’après (Mencos
et al., 2015).
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Figure: 2.14 – Biostratigraphie, lithostratigraphie et stratographie séquentielle de la
formation d’Aren. D’après (Ardèvol et al., 2000).
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du dépôt.
À La base de cette formation d’Aren on note la présence de failles normales orientées
NNE à NNW, et d’olistostrome qui sont caractérisées par des glissements gravitaires syn-
sédimentaires liés à la croissance du pli. Ce premier sous-groupe s’appelle la "séquence
de Montesquieu". Au-dessus de cette séquence on observe des dépôts fluviatiles que l’on
retrouve plus précisément à l’Est du bassin pour montrer des dépôts plus profonds vers
l’Ouest, avec la présence de barres bioclastiques. Cet ensemble est nommé la "séquence
d’Orcau-Vell". La partie supérieure de la séquence d’Orcau-Vell est également appelée la
"formation d’Aren" au sens strict du terme. Cette dernière montre par endroit, et plus
fréquemment à l’Est, une surface d’érosion formant la base de la "séquence de Santa
Engracia" qui vient ensuite se déposer. Cette séquence montre des faciès plus grossiers
d’origine silicoclastique. On note sur la partie supérieure de la séquence de Santa Engracia
des dépôts carbonatés de système transgressif suivis par des dépôts deltaïques. Enfin, sur ce
groupe d’Aren se trouve une formation continentale de couleur rouge du faciès Garumnien,
qui semble s’être déposée pendant une période de relative quiescence tectonique dans le
bassin de Tremp. Des études de la géométrie et de la sédimentologie de ces séquences ont
permis de reconstruire l’évolution de la croissance du Sant-Corneli en comparaison avec les
familles de fractures observées dans ces dépôts syn-tectoniques (Figure 2.15). Dans notre
étude concernant les bandes de déformation nous parlerons de formation d’Aren tel que
représentant le groupe au sens large, comme décrit précédemment.
2.4.4 Enfouissement
Le chemin temps-température de la formation d’Aren est connu et renseigne sur l’en-
fouissement subit par la formation depuis la période de dépôt jusqu’à son observation
actuelle à la surface. Cette information a été obtenue suite à une étude thermochrono-
logique faite dans la zone centrale du bassin, près de la ville de Tremp, dans la forma-
tion paléocène du Garumnien. Cette étude, menée par (Fillon et al., 2013), montre que
d’après plusieurs sites étudiés, l’enfouissement a été relativement constant depuis la limite
Maastrichtien-Paléocène jusqu’à 5 à 10 Ma, à la fin du Miocène (Figure 2.16). À cette pé-
riode d’enfouissement maximal, les températures obtenues se situent entre 70 et 95◦C, ce
qui donne des profondeurs autour de 2 km pour un gradient de température de 30◦C/km
et une température de surface de 20◦C. De plus, cette étude donne des informations sur
la phase d’exhumation de cette formation entre la fin du Miocène et son exposition à la
surface à l’actuel, donnant des taux d’exhumation très élevés, autour de 0.13 à 0.5 km/Ma.
Cette étude nous permet d’estimer le chemin temps-température de la formation d’Aren
située juste sous le Garumnien. En prenant une épaisseur moyenne de la formation d’Aren
de 300 m, et en gardant les mêmes gradients de température, on obtient des profondeurs
d’enfouissement maximum autour de 2300 m vers 8 Ma.
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Figure: 2.15 – Évolution structurale et paléogéographique simplifiée du Sant-Corneli
et des dépôts syn-tectoniques. A. Dépôts de la séquence de Montesquieu. B. Début
de la période Orcau-Vell. C. Fin de la période Orcau-Vell. D Début des dépôts de
la séquence de Santa Engracia. E. Fin de la séquence Santa Engracia. F. Période
post plissement après les dépôts Garumnien (Eocène-Oligocène). D’après (Shackleton
et al., 2011).
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2.4 Structure de la zone d’étude : le bassin de Tremp
Figure: 2.16 – Modélisations des chemins Temps-température donnés par une étude
thermochronologique. Les couleurs indiquent la probabilité du modèle, la ligne jaune
indique le modèle correspondant le mieux aux données. D’après (Fillon et al., 2013).
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Chapitre 2. Contexte géologique de la zone d’étude
2.5 Article : Deformation bands, early markers of tectonic
activity in front of a fold and thrust belt : example from
the Tremp-Graus basin, southern Pyrenees, Spain
L’objectif de notre étude est de comprendre le mode de mise en place de ces structures,
en mettant en corrélation les informations données par la littérature concernant le timing
de la déformation, l’évolution de l’enfouissement que subi la formation d’Aren et en com-
parant avec ce que l’on connait du comportement des roches soumises à une contrainte
tectonique, et leur réponse par rapport à la rupture. A travers l’étude macrostructurale
et microstructurale, menée conjointement avec une étude de la fabrique magnétique, nous
proposons des éléments de réponses à ces problématiques concernant les bandes de défor-
mation observées dans la formation d’Aren par le biais de l’écriture d’un article intitulé
"Deformation bands, early markers of tectonic activity in front of a fold and thrust belt :
example from the Tremp-Graus basin, southern Pyrenees, Spain" accepté dans "Journal
of Structural Geology".
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Deformation bands, early markers of tectonic activity in front of a fold-and-
thrust belt: Example from the Tremp-Graus basin, southern Pyrenees, Spain
Romain Roberta,∗, Philippe Robiona, Pauline Souloumiaca, Christian Davida, Elodie Sailletb
aUniversité de Cergy-Pontoise, Laboratoire GEC, 1 Rue Descartes, 95000 Neuville sur Oise, France
bUniLaSalle, 19, Rue Pierre Waguet - BP 30313 - 60026 Beauvais, France
A R T I C L E I N F O
Keywords:
Deformation bands
Compaction bands
Tremp basin
Anisotropy of magnetic susceptibility
Layer parallel shortening
Stress path
A B S T R A C T
Strain localization in a porous calcarenite facies of the Aren formation in the Tremp basin was studied. This
Maastrichtian syn-tectonic formation exposed in front of the Boixols thrust, in the Central South Pyrenean Zone,
hosts bedding perpendicular deformation bands. These bands are organized in two major band sets, striking East-
West and N-020 respectively. Both populations formed during early deformation stages linked to the growth of
the fold and thrust. A magnetic fabric study (Anisotropy of Magnetic Susceptibility, AMS) was carried out to
constrain the shortening direction responsible for the deformation bands development during the upper
Cretaceous-Paleocene N-S contraction in the region, which allowed us to deﬁne populations of Pure Compaction
Bands (PCB) and Shear Enhanced Compaction Bands (SECB) regarding their orientations compared to the
shortening direction. Both sets are formed by cataclastic deformation, but more intense in the case of SECBs,
which are also thinner than PCBs. The initial pore space is both mechanically reduced and chemically ﬁlled by
several cementation phases. We propose a geomechanical model based on the regional context of layer parallel
shortening, thrusting and strike-slip tectonics considering the burial history of the formation, in order to explain
the development of both types of bands at remarkably shallow depths.
1. Introduction
Deformation in high porosity sandstones (porosity larger than 15%)
is often localized into tabular structures called Deformation Bands
(DBs) (Aydin, 1978; Aydin and Johnson, 1978, 1983; Fossen et al.,
2017). These structures occur as millimeters to few centimeters thick
tabular or anastomosing bands, generally characterized at the micro-
scale by grain crushing and porosity reduction (Aydin, 1978; Aydin and
Johnson, 1978, 1983; Underhill and Woodcock, 1987; Antonellini
et al., 1994; Davis, 1998; Fossen et al., 2007) and can act either as drain
or as a barrier to ﬂuid ﬂow (Antonellini et al., 1994; Gibson, 1998;
Ogilvie and Glover, 2001; Ogilvie et al., 2001; Shipton et al., 2002;
Fossen and Bale, 2007; Tueckmantel et al., 2010; Ballas et al., 2012,
2015; Fossen et al., 2017). The ﬁeld occurrence of deformation bands in
granular material is widely recognized by Compactional Shear Bands
(CSBs) when the Shear vs. Compaction ratio (S/C) is superior to 1
(Fossen et al., 2017) or by Shear Enhanced Compaction Bands (SECBs)
if S/C ratio is around 1 (Fossen et al., 2017), whereas Pure Dilation
Bands (PDBs) and Pure Compaction Bands (PCBs) remain poorly
documented (Fossen et al., 2017). The relative paucity of PCBs
observed in the ﬁeld can be explained by geomechanical observations
and models: the material needs to have a high porosity, typically>
30% for sandstones (Fossen et al., 2017) and the stress path has to
intercept the failure envelope with the following conditions (1) a re-
latively high mean eﬀective stress and (2) a relatively low diﬀerential
stress, lower than needed for SECBs or CSBs. This is consistent with the
observation of Fossen et al. (2017) which shows that PCBs occurrence is
enhanced at relatively shallow burial depth compared to SECBs. A
convenient way to predict the occurrence of deformation bands is to
plot the state of stress at the onset of inelastic permanent deformation
in a P-Q diagram, where P is the mean eﬀective stress and Q the dif-
ferential stress (Wong et al., 1997; Wong and Baud, 1999; Cuss et al.,
2003; Rudnicki, 2004; Sternlof et al., 2005; Rutter and Glover, 2012).
Such a representation, which allows to close the failure envelope at
high conﬁning pressure, was based on geomechanical experiment in the
lab and was later applied in structural geology studies (Schultz and
Siddharthan, 2005; Fossen et al., 2007). It leads to classify the de-
formation bands depending on where the stress path intersects the Yield
surface deﬁned as “cap” for the closing part of the envelope (Antonellini
et al., 1994; Issen, 2002; Nova, 2005; Schultz and Siddharthan, 2005;
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Aydin et al., 2006; Soliva et al., 2013; Fossen et al., 2017). The dif-
ferences between CSBs, SECBs and PCBs can thus be viewed as a con-
tinuous transition from a shear mode of failure to a compactive mode
(Fig. 1A) (Fossen et al., 2007, 2017; Rutter and Glover, 2012). Locali-
zation of the diﬀerent type of bands can diﬀer from the authors (Wong
et al., 1997; Baud et al., 2000, 2006; Klein and Reuschlé, 2004; Tembe
et al., 2008; Rutter and Glover, 2012) and need to be used carefully.
Two major classiﬁcations are thus proposed (Fossen et al., 2007, 2017)
depending ﬁrstly on the kinematics and secondly on the main micro-
mechanism operating inside the band. The kinematic classiﬁcation
distinguishes three end-members: compaction bands, dilation bands
and shear bands which can all form in the same contractional or an
extensional tectonic regime (Fig. 1B). On the other hand, the classiﬁ-
cation based on micro-mechanism separates disaggregation band,
showing mainly grains rearrangement, from phyllosilicates bands (for
phyllosilicates values over 15% of the total composition), cataclastic
bands presents grains crushing, and solution and cementation band
occurring at important depths due to pressure solution (Fossen et al.,
2007).
In this study we present new data on the geological conditions of
deformation bands forming in a contractional tectonic regime, by
combining ﬁeld observations, laboratory experiments, microstructural
characterization, and geomechanical modelling. The area of interest is
the Tremp basin (Fig. 2), in the central part of the South Pyrenean zone,
where we measured diﬀerent deformation bands orientations in a
Maastrichtian ﬂuviatile sandstone known as the “Aren sandstone
formation” exposed ahead of the Boixols thrust. This contribution aims
to decipher the relationships between orientation of deformation bands
and the tectonic shortening direction in the area. These bands are de-
ﬁned and characterized in terms of macro- and micro-structures in re-
lation with the porosity evolution during the burial and diagenetic
history of the Aren formation. In order to constrain the regional de-
formation we conducted magnetic fabric analysis, which provides a
proxy for preferential grain orientation and internal deformation. In
detail, an Anisotropy of Magnetic Susceptibility (AMS) study was con-
ducted mainly in the Garumnian formation, which are lying on top of
the Aren formation (Fig. 3), because they are more prone to record the
magnetic signal. Using microscopy and image analysis techniques,
porosity and grain size distributions were determined, which allowed
us to constrain the plastic yield envelope for the Aren sandstones, to
ﬁnally propose a geomechanical model of deformation band formation
depending on burial history and tectonic stress paths. We show in
particular that the compactive deformation bands observed in the stu-
died area have formed under layer parallel shortening (LPS) associated
with the growth of the Boixols anticline before maximum burial depths
were attained in the Tremp basin.
2. Geological settings and sampling strategy
The Sant Corneli-Boixols anticline is situated in the southern central
Pyrenees (Fig. 2A), in the Meso-Cenozoic Tremp-Graus basin (Figs. 2
and 3). This basin was formed during the Late Cretaceous and Cenozoic
Fig. 1. A. Q vs. P plot with a schematic envelope representation and a qualitative localization of diﬀerent type of band: DSB: Dilatational Shear Band; SSB: Simple Shear Band; CSB:
Compactional Shear Band; SECB: Shear Enhanced Compaction Band; PCB: Pure Compaction Band; H. Def: Homogeneous Deformation. B. Kinematic classiﬁcation of bands, modiﬁed after
Fossen et al., 2007, from dilation to compaction, with or without a shear component.
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eras, i.e. during the Pyrenean orogeny (Puigdefàbregas and Souquet,
1986; Roest and Srivastava, 1991) (Fig. 2B). The Sant Corneli-Boixols is
a fault-propagation fold related to the Boixols thrust fault (Mencos
et al., 2015). Accordingly, the Sant Corneli anticline shows an asym-
metric shape and forms the western termination of the Boixols thrust
fault, a nearly 40 km long, east/west trending, south vergent thrust
(Berastegui et al., 1990; Puigdefàbregas et al., 1992; Bond and McClay,
1995; Garcia-Senz, 2002). This fold was formed above a detachment
located within the Triassic evaporites, as a consequence of the tectonic
inversion of the lower Cretaceous Organyà extensional basin
(Berastegui et al., 1990; Muñoz, 1992; Deramond et al., 1993; Verges,
1993; Bond and McClay, 1995). At regional scale, thrusting developed
in a piggyback sequence. The activation of the Boixols thrust fault in-
itiated during the Late Cretaceous (Verges et al., 2002). It was followed
by the Montsec thrust fault, which transported the Tremp–Graus Basin
in a piggyback manner from Paleocene to Late Eocene times
(Puigdefàbregas et al., 1992). Finally the frontal Sierras Marginales
thrust sheet was active from Middle Eocene to Late Oligocene times
(Verges and Muñoz, 1990; Muñoz, 1992; Verges et al., 1995; Beaumont
et al., 2000).
From the cross-sections traversing the Tremp-Graus basin (Fig. 2B
for location), a lateral change in the structure style is evidenced from
west to east in the Boixols thrust sheet (Fig. 4, Verges, 1993; Teixell and
Muñoz, 2000; Garcia-Senz, 2002; Mencos et al., 2011; Saura et al.,
2016). The Western cross section (modiﬁed after Teixell and Muñoz,
2000; Saura et al., 2016) is constrained by the Tamurcia-1 well (Lanaja,
1987) and seismic lines. It presents a large Triassic to Paleogene syn-
cline and buried imbricated structures developed at the front of a
basement culmination (Saura et al., 2016). The central cross-section
(modiﬁed after Mencos et al., 2011) cut out the Sant Corneli fault-
Fig. 2. A. Schematic structural map of the Pyrenees and Tremp-Graus basin location (red square). B. Geological map of the Tremp-Graus basin and three N-S cross section localizations
(Presented Fig. 4), dashed square represents the delimitation for Figs. 5, 9 and 15. (For interpretation of the references to color in this ﬁgure legend, the reader is referred to the Web
version of this article.)
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propagation anticline. Subsurface data, including the SC-1 (Sant-Cor-
neli-1) well allow observing preserved lower Cretaceous normal faults
at depth. In the front of the fold, growth-strata developed from late
upper Cretaceous (Campanian) to Paleocene. They are indicative of
fault propagation and related fold during this time span. The Boixols
thrust is currently exposed in the easternmost part of the Tremp basin,
near Abella de la Conca village (Fig. 4, section C-C′, modiﬁed from
Verges (1993), Garcia-Senz (2002). The syncline located at its front is
now pinched and separated in two elements on each side of the Isona's
anticline. It is worth noting on this section that the exposed Boixols
thrust fault is a secondary or tertiary forelimb thrust and not exactly the
ramp on which the anticline developed. The tectonic agenda of the
Boixols thrust fault is well constrained by the growth strata developed
along the Sant Corneli anticline forelimb (Verges et al., 2002;
Shackleton et al., 2011). The thrust fault was active from Campanian-
Maastrichtian up to the early Eocene. A marked regional unconformity
at the bottom of late Eocene conglomerates signed the end of the Sant
Corneli activity and the transfer of deformations southward on more
external structures (Nagtegaal et al., 1983; Arbués et al., 1996; Ardèvol
et al., 2000). It is worth noting that this unconformity is not preceded
by a marked uplift. On the contrary, thermochronological work in the
Tremp-Graus basin by Fillon et al. (2013) evidences a continuous
subsidence from late Cretaceous to Miocene in the center of the basin.
Still, local discontinuities can be observed in the easternmost part of the
basin (Tavani et al., 2017a). The syn-tectonic series record the de-
formation all along the formation of the fold with diﬀerent types of
localized deformation already well-studied like faults, veins, and joints
(Guillaume et al., 2008; Shackleton et al., 2011; Tavani et al., 2011) but
also, in particular areas, with deformation bands that had been noticed
by Shackleton (2009), but not fully described.
Two speciﬁc formations were investigated in order to characterize
deformation bands. First, the Aren sandstone, which belongs to the
Maastrichtian part of the syn-tectonic series and where we identiﬁed,
measured, and sampled deformation bands. Secondly, the ﬂuvial de-
posits of the Garumnian formation was investigated because of its vi-
cinity to Aren formation and its ability to get a suitable signal for the
magnetic fabric measurements.
The Aren group has been subdivided diﬀerently by authors
(Garrido-Megias and Rios-Aragues, 1972; Nagtegaal et al., 1983; Simo
and Puigdefàbregas, 1985; Puigdefàbregas and Souquet, 1986; Simo,
1989; Specht et al., 1991; Deramond et al., 1993; Ardèvol et al., 2000).
We will use here the conventions from Deramond et al. (1993) (Fig. 3)
Fig. 3. Simpliﬁed stratigraphic section from upper Cretaceous to Oligocene in the area near the Sant Corneli anticline (modiﬁed from Déramond et al., 1993, Bond and McClay, 1995,
Ardévol et al., 2000 and Shackleton et al., 2011).
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that split the Aren Formation into three units: The ‘Montsequiu se-
quence’ (Nagtegaal et al., 1983; Simo and Puigdefàbregas, 1985; Simo,
1989; Deramond et al., 1993), the ‘Orcau-Vell sequence’ (Deramond
et al., 1993; Guillaume et al., 2008) and ﬁnally, the ‘Santa Engracia
sequence’ which contains the Aren formation sensu stricto and is sig-
niﬁcantly the most terrigenous and coarsest facies (Simo and
Puigdefàbregas, 1985; Simo, 1989; Guillaume et al., 2008). The last two
sequences show a calcarenite facies, with quartz grains of various sizes
of (from ﬁne to coarse in the host rock), variable bioclastics/quartz
ratio and diﬀerent diagenetic histories.
On top of the Aren group, The Tremp Formation, also known as
‘Garumnian’ (Leymerie, 1862; Cuevas, 1992), is composed of ﬂuvial
deposits overlying the Santa Engracia sequence, and it was deposited
during the growth of the Sant Corneli and Boixols structures, as ob-
served to the East of the study area (Garrido-Megias and Rios-Aragues,
1972; Gómez-Gras et al., 2016) (Fig. 3).
Both Aren formation and Garumnian were sampled on 7 sites for
Aren sandstone, from localities of Aren to Orcau, and 12 sites in the
Garumnian as close as possible to the sandstones sites.
3. Material and methods
3.1. Field measurement and sampling
Samples for magnetic study have been taken in the ﬁeld using a
gasoline powered drill with water cooled diamond bits. The samples
were oriented in situ, and cut in the laboratory in order to get standard
size specimen for magnetic studies (25,4 mm diameter x 22mm high).
Both formations were sampled with an average number of samples per
site ranging between 12 and 18. The plugs were drilled in as many
diﬀerent directions as possible, in diﬀerent layers of the studied
formation and in diﬀerent facies, to avoid sampling issues and biased
results.
3.2. Microscopy techniques (optical, SEM, CL)
The deformation bands orientations were measured and sampled for
microscopy analyses on oriented thin sections. Optical microscopy
studies were made on 40 thin-sections using an Olympus BX 50 to
analyze the rock facies and deformed zone, combined with cath-
odoluminescence (OPEA, Cathodyne) imaging in order to analyze ce-
mentation processes and paragenesis of the samples. SEM microscopy
studies were made on a ZEISS Ultra 55 at Sorbonne Universités UPMC
Paris and on a ZEISS LEICA S430i at Université de Cergy Pontoise, to
determine the grain contact, grain shape, fractures and band orienta-
tions at a more detailed scale.
3.3. Magnetic study: Anisotropy of Magnetic Susceptibility (AMS)
The anisotropy of weak ﬁeld magnetic susceptibility was measured
with an AGICO KLY-3S kappameter (Jelínek and Pokorný, 1997) on
standard cylindrical specimens. This device measures the susceptibility
during the rotation of the specimen with small speed (0.5 r.p.s) in three
successive planes perpendicular to each other and in one static direc-
tion. From these measurements, the second rank tensor Kij is computed
and diagonalized in order to yield the three eigenvectors and their as-
sociated eigenvalues referred to K1, K2 and K3 with K1>K2>K3. .
These principal axes are thus associated to the magnetic ellipsoid and
used to characterize the AMS fabric.
Three standard parameters were used to quantify the shape and
eccentricity of the ellipsoid (Borradaile and Jackson, 2004). The mean
susceptibility = + +K K K K( )/3;m 1 2 3 the anisotropy parameter
Fig. 4. Three cross-sections N-S oriented across the basin, localization of the cross section on the map Fig. 2B (see text for details).
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= + +P exp K K K K K K2((ln( / ) ln( / ) ln( / ) )j m m m1 2 2 2 3 2 ; and the shape
parameter = − − −T K K K K K(2 ln( ) ln( ) ln( ))/(ln( ) ln( ))1 2 3 1 3 . The Pj
parameter evaluates the deviation of the ellipsoid from being spherical
and spans from 1 (perfect isotropy) to inﬁnite values for highly aniso-
tropic tensors, depending on the amount of the eccentricity. The T
parameter is linked to the shape of the ellipsoid and is negative for a
prolate ellipsoid (elongated in the K1 direction) and positive for an
oblate ellipsoid (ﬂattened perpendicular to K3 direction).
To present our results we used the classiﬁcation proposed by Robion
et al. (2007) that allows to identify a sequence of fabrics related to an
increasing tectonic shortening. For this classiﬁcation it is assumed that
the lithological facies remains constant, the deformation regime is pure
shear (i.e. the axes of the strain ellipsoid do not rotate) and the ﬁrst
stage of the sequence corresponds to a sedimentary fabric that is
overprinted by the following stages. Three kinds of magnetic fabrics can
be distinguished between intermediate stage (Type II) intersection stage
(Type III) and tectonic fabric stage (Type IV). The fabrics of Type II
corresponds to a K3 position that still coincides with the pole to bed-
ding, indicating that the sedimentary signature is not yet lost while the
scattering of K3 towards the bedding plane reﬂects the loss of the se-
dimentary signature and characterizes the Type III. In the meantime,
maximum axes of susceptibility K1, remain horizontal in the strike of
the bedding. The tectonic stage (Type IV) is obtained when K3 is lo-
calized within the bedding plane (Robion et al., 2007) whereas K1 re-
main parallel to the strike of the bedding.
4. Results
4.1. Macrostructural analysis
All the bands observed and measured are represented on a stereo-
gram for each site (Fig. 5) after bedding correction in order to observe
the relation between the bands and the bedding. Overall, two popula-
tions of deformation bands have been observed in the ﬁeld: (1) a sub-
vertical, globally East-West striking population, called hereafter Set 1
(in red, Figs. 5 and 6) and (2) a vertical N20° striking population, called
Set 2 (in black, Figs. 5 and 6). Both orientations of bands are well ex-
posed in the reference site we choose at Orrit (Fig. 6) because of the
relative high abundance of both populations. Both sets of bands are
approximately perpendicular to the bedding and do not show any re-
lationship with grain size of the host rock, which varies from ﬁne to
coarse (see values in Table 1). Comparing this reference site with the
others, we observed that both sets are present on almost every site, with
the same global orientations. Cumulative representation of pole dis-
tribution represented on a single stereogram conﬁrms the observed
trend at the basin scale showing two sets characterized by mean poles
to deformation band within the bedding (Fig. 7).
4.1.1. Macrostructural characteristics of set 1 bands
Set 1 bands are present all along the trend of the Aren formation
exposition, from Orrit to Isona localities (Figs. 5 and 8), with variable
densities and showing only slight changes in orientations in the central
part of the studied area.
A special case appears in the western part of the basin, at Aren lo-
cation, where Set 1 bands are largely absent (Figs. 5 and 8F). By con-
trast, it becomes the dominant population from Orrit to Talarn (Fig. 5).
The bands here are mm up to half cm thick and generally more oxidized
than the host rock, which make them easy to spot (Fig. 8B C). The
oxidation zone is located inside the deformed area and is not separated
by the band acting as a barrier. Set 1 is also present at Gurp and Talarn
sites, with the same global orientation (Fig. 5) but with no oxidation
noticeable and density lower than at Orrit and Sapeira.
At the Nerets site, we noticed some changes in strike orientations of
the bands, which there are N110°-120°-striking. At the Vilamitjana site,
Set 1 was not observed. At the Orcau site, Set 1 reaches a density up to 7
bands per meter, the bands strike between N50° and N90°. In this area
similar orientation of deformation bands had been described by
Shackleton (2009) but in a diﬀerent formation and facies than in our
study (Fig. 5).
Eastward, at Basturs and Casa-Borell sites, more E-W orientations
Fig. 5. Sample map with stereograms of bands measured in Aren sandstone, Set 1 represented in red and Set 2 represented in black Thermochronology sites from Fillon et al. (2013) in the
Garumnian formation. (For interpretation of the references to color in this ﬁgure legend, the reader is referred to the Web version of this article.)
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are observed in an intermediate grain size material. Finally, on the NW
side of Isona's anticline, deformation bands are very scarce, and the
only ones observed are N60° oriented (Fig. 5).
As a summary, at the ﬁeld scale, the Set 1 are characterized by 1) a
relatively large band thickness, from a few millimeters up to a max-
imum of 6mm especially when the bands are oxidized (Fig. 5); 2) angle
with bedding close to 90°; 3) no visible macroscopic oﬀset inside the
band is observed.
4.1.2. Macrostructural characteristics of set 2 bands
The second major population of bands (represented in black on the
stereogram in Fig. 7) consistently strikes NNE-SSW all along the studied
transect (Fig. 5). Where both Set 1 and Set 2 occur together, the latter is
less abundant than the Set 1. There are two sites where Set 2 is domi-
nant, namely the Aren and Nerets sites.
At the Aren site the bands observed are relatively well grouped,
oriented N10° to N30° with dips scattered around vertical position and a
density up to 20 bands per meter. Set 2 is still observed at the Orrit and
the Sapeira sites but with a density decreasing eastward to an average
of 5–6 bands per meter. We can also notice that the bands orientations
are less scattered around the vertical than at Aren and that they are
slightly less oxidized than the E-W population on the same site (Fig. 8A,
Fig. 6. A. Band orientations for the Orrit site, geographic representation with pole of bedding at the intersection of the band sets. B. paleogeographic representation with red population 1
(Set 1) and black population 2 (Set 2). (For interpretation of the references to color in this ﬁgure legend, the reader is referred to the Web version of this article.)
Table 1
petrophysical results from thin section observations and images analysis on each site,
from West to East: a. rock composition in percentage in the undeformed host rock from
2D image analysis and point counting method. b. Mean grain radius from 2D measure-
ments (in mm). c. Band thickness range for both sets combined observed on the ﬁeld (in
mm). d. Population of band in majority on each site from what we measured, Set 1 in red
and Set 2 in black. e. Presence or absence of early Isopac ﬁbrous cement (IFC on Fig. 11E
and F) from cathodoluminescence observations. F. Average 0ctaclasis intensity using
Sibson (1977) classiﬁcation (see text for details) in red for Set 1 and in black for Set 2.
Thin sections of both sets are not always available for each site. G. Initial porosity deﬁned
from host rock minus cement images analysis (in %).
Fig. 7. Pole distribution of band measured from every site of the basin combined, pa-
leogeographic representation. Mean band orientation of each set is represented: Set 1 in
red and Set 2 in black. (For interpretation of the references to color in this ﬁgure legend,
the reader is referred to the Web version of this article.)
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B and C). The same observations are made at Gurp and Talarn with
much less bands and with more scattered directions. Some bands with
N130° to N140° trends might represent conjugates of the N20°-40°
general trend as they present same macro characteristics as the Set 2
bands.
At Nerets, and Vilamitjana, strikes are more scattered between N0°
and N50° (Fig. 5), but still perpendicular to the bedding. Further east
this set is weakly expressed and it is clearly more scattered orientations
and coexist with SE-NW bands. At the Orcau site N-NE striking bands
show gentle dip and cannot be clearly assigned to Set 2 or Set 1. At
Fig. 8. Macroscopic description on the ﬁeld. A. Photography of the two populations of bands in Orrit and interpretations (A′) with Set 1 and Set 2 as seen from the structural surface. B
Zoom in a relationship area between the two sets, the Set 2 seems to relay in the Set 1. C. Zoom in a relationship zone between the two sets, showing no relay zone, note the thickness
diﬀerence between both sets. D. Photography of a side view of the structural surface showing the dip angle of the Set 1 bands, close to perpendicular to the bedding, Orcau. E.
Photography and interpretations of both sets of bands in Orcau, with relay of the ﬁrst set in the second one. F. Photography and schematic interpretation (F′) of the ﬁne band from the
second set, in majority compared to the rare Set 1 bands as seen from the structural surface, in Aren.
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Basturs, though, bands striking N40° to N50° are close to the general
orientation of Set 1. At Casa Borell it is diﬃcult to distinguish both
populations, and we interpret most bands as Set 1. Finally, no bands
from this set is measured on the Isona site where deformation is mainly
expressed by calcite veins. A few calcite veins also occur at Basturs and
Casa Borell, cross-cutting the bands.
4.1.3. Bands relationships
No clear oﬀsets caused by deformation bands or pre-existing mar-
kers such as fractures or older bands were macroscopically observed
(Fig. 8A, B, C). Locally, some bands seem to relay in other bands
forming “en échelon” structures (Fig. 8A), this would imply that Set 1
bands are primary, compared to a secondary relaying Set 2 bands, but
this is not observed on every site. At the Aren site (Fig. 8F), we observed
that the Set 2 includes anastomosing structures of single to multi-strand
band (Saillet, 2009).
4.2. Magnetic fabric results
We used magnetic fabric analysis in order to infer petrofabric of
rocks related to strain (e.g. Borradaile, 1988; Rochette et al., 1992;
Borradaile and Henry, 1997; Borradaile and Jackson, 2010). This is
particularly relevant in fold and thrust belts for which it has long been
demonstrated that AMS is a sensitive tool to record early layer parallel
shortening direction in rocks that have been weakly strained and both
macroscopic and microscopic deformation are often not well expressed
(Averbuch et al., 1992; Sagnotti and Speranza, 1993; Mattei et al.,
1997; Bakhtari et al., 1998; Parés et al., 1999; Grelaud et al., 2000;
Kanamatsu et al., 2001; Frizon de Lamotte et al., 2002; Saint-Bezar
et al., 2002; Sans et al., 2003; Aubourg et al., 2004).
AMS measurements were made on 308 samples split in two groups,
(1) 121 samples from seven sites were sampled in the Aren sandstone
and (2) 187 samples from twelve sites were sampled in the Garumnian
deposits between the Aren to Casa Borell. AMS results are presented on
stereographic net (Fig. 9), with details about the magnetic fabrics in
Table 2.
AMS fabrics measured in the Garumnian, are intermediate fabric of
type II, except on two sites, characterized by the K3 axes close to the
pole to bedding. The K1 axes is oriented roughly E-W, i.e. parallel to
general E-W trend of the Sant Corneli Boixols anticline (Fig. 9). All the
fabrics are generally well deﬁned as indicated by the mean conﬁdence
ellipse obtained on group of samples originating from the same site by
using Jelinek statistic (Jelinek, 1978). Two sites located in the east part
of the transect, near the location of Casa Borell (Casa Borell and
BOR02), in the vicinity of a thrust fault show a more evolved fabric. The
Bor02 site exhibits a Type III fabric with K3 being not perpendicular to
bedding and K1 being roughly parallel to the bedding strike. The Casa
Borell site, close to a back thrust, shows a complete loss of the sedi-
mentary signature. In this site K3 is sub parallel to the bedding. It is
worth noting that the K2 and K1 are here scattered around a great circle,
a situation typical of a Type IV fabric. The occurrence of these tectonic
fabrics (Casa Borell and Bor02) can be interpreted being associated with
the increase of the N-S oriented compressional strain in the vicinity of
the thrust fault exposed in that area.
AMS fabrics in the Aren formation are not as well deﬁned as in-
dicated by the high values of the conﬁdence ellipses associated to the
mean magnetic axes. However, on some sites, K1 roughly lies in the
bedding plane and close to the strike direction and the K3 are in the
down dip direction, thus this fabric being similar to the tectonic fabric
of type IV. This is the case for Aren, Sapeira, Gurp and Orcau sites. For
the other sites there is no clear relationship with bedding attitude.
The signiﬁcant scattering of AMS axes and the resulting poorly
deﬁned magnetic fabric in sandstones can be explained by the very low
susceptibility, even negative, due to the high quartz concentration as-
sociated to calcite represented as biogenic clasts and a blocky cement
between grains. When we compare the Kmean vs P (Fig. 10A) plots
between the Aren sandstone and the Garumnian formation, we ob-
served a typical bell shaped trend (Rochette et al., 1992; Hrouda, 2004)
in the vicinity of zero for the sandstone showing the inﬂuence of dia-
magnetic quartz and calcite contribution to the magnetic susceptibility.
On the other hand, Garumnian samples show higher values of magnetic
susceptibility (Fig. 10B), typically around 10−4 SI, probably due to a
higher content in phyllosilicates and oxides that enhances the mean
magnetic susceptibility. It is thus obvious for sandstones that the P
parameter has no meaning in the range of zero, making the plot P vs. T
(Fig. 10C and D) unusable for interpretation of the fabric shape. For the
Garumnian sites the trend is in good agreement with those observed in
weakly deformed siliciclastic rocks (Robion et al., 2007) or mudrocks
(Parés, 2004) with P lower than 1.05 and T mainly in the oblate do-
main.
From magnetic fabric investigations two main results can be put
forward. Firstly, the magnetic fabric can be associated to a N-S short-
ening. This is particularly well expressed for Garumnian facies. In the
Aren sandstone, AMS fabrics are instead not well constrained, but
generally show a Type II to Type IV with N-S directions. Secondly, the
orientation of the fabrics is generally related to the bedding (with the K3
being oriented perpendicular to the bedding in the Garumnian), in-
dicating that the fabrics are early recorded and linked to a layer parallel
shortening (LPS) event as classically observed in fold-and-thrust belt
studies (Graham, 1966; Kissel et al., 1986; Jackson et al., 1989; Lee
et al., 1990; Averbuch et al., 1992; Frizon de Lamotte et al., 1997, 2002;
Parés et al., 1999; Saint-Bezar et al., 2002; Soto, 2003; Tavani et al.,
2004; Louis et al., 2006; Robion et al., 2012, 2007).
4.3. Microstructural analysis
Microscopy analyses have been carried out on thin sections cut
parallel and perpendicular to the bedding in order to contain at least
two of the three following elements; i) the pole to the bedding, ii) the
strike and iii) the dip direction of the formation. At the micro scale,
using optical microscopy and scanning electronic microscopy, both host
rocks and deformation bands were observed and compared from one
site to another in order to infer: i) the diﬀerent types of bands; ii) the
rock composition; iii) the grain size and grain shape. In addition, from
cathodoluminescence observations we studied the relative timing of
cement ﬁlling the rock pore space.
4.3.1. Host rock
From optical microscopy, we can notice that the host rock is mainly
composed of quartz and bioclastics grains (Fig. 11A and Table 1). The
space between the grains (or inter-granular volume, IGV) is almost fully
blocked by calcitic cement. The current porosity as seen from micro-
scopic pictures, is currently signiﬁcantly low (around 5%) and in some
cases can be clearly located inside the bands (Fig. 11A and B).
Grain size variations are observed on the diﬀerent sites and mea-
sured on the thin sections using ImageJ© software. The ﬁnest grains are
found in Aren (Fig. 11C), with a mean diameter around 0.1 μm while
the coarser grains are measured in Orcau with a mean diameter around
0.4 μm (Fig. 11E and F). The roundness of these grains is also varying,
the small grains from Aren site are sharp in comparison with the coarse
round grains from Sapeira or Orcau Table 1.
4.3.2. Deformed zone
The deformation bands themselves are composed of densely packed
crushed quartz grains with reduced grain size (Fig. 11A, B, C, D, F and
G). There is a lack of bioclasts in these zones that could be interpreted
as resulting from a pressure enhanced dissolution associated with
crushing during the deformation (Fig. 11A and B). Backscattered-SEM
(BS-SEM) images lead us to diﬀerentiate the quartz grains from the
carbonates phase (bioclastic grains + cement) (Fig. 11C and D). We
used BS-SEM images in order to better constrain the texture of the
deformation bands (i.e. the size of the band) and to look in detail at the
R. Robert et al. Journal of Structural Geology 110 (2018) 65–85
73
DBs associated with crushed grains, and also at the grain contacts. We
used the terminology proposed by Sibson (1977) for faults to char-
acterize the cataclastic intensity of the bands also used for deformation
bands (Ballas et al., 2013; Soliva et al., 2013). We calculate the per-
centage of grain size under 10% of the modal size measured in the
undeformed host rock from measurements on 2D images. From this
percentage, we can deﬁne the texture, from a ‘crush micro breccia’
(deformed material containing less than 10% of cataclastic matrix) to
‘protocataclasite’ (between 10% and 50% of cataclastic matrix) and
even ‘Cataclasite’ to ‘Ultracataclasite’ (respectively from 50% to 90%
and over than 90% of matrix).
Set 1 bands (roughly E-W) are few millimeters large (2–6mm wide
depending on the site) and present a wide panel of deformation modes.
This population can show crushed grains deformation as observed at
Orcau, Orrit (Fig. 11D) or Casa Borell, while at Gurp or Talarn, the E-W
bands present low deformation intensities that is classiﬁed as crush
micro breccia looking like a grain rearrangement and very few cracks in
the quartz grains. Some bands of this population are oxidized in their
center, especially in west sector on the sites of Orrit and Sapeira. This
oxidation appears to be an early ﬁlling or a residue of insoluble mate-
rial, as it goes into some cracks before the blocky cementation
(Fig. 11D).
Set 2 bands show protocataclastic deformation (Fig. 11A and B), but
no crush micro breccias, except in Aren (Fig. 11C) where the bands
aﬀect a ﬁne grained facies composed of angular quartz grain and bio-
clastics particles such as peloids and echinoderms associated with
scarce mica typical of a proximal depositional environment where some
evidence of partial pressure-solution can be identiﬁed. These bands do
not exceed 1mm of thickness, signiﬁcantly less than the Set 1. We also
occasionally observed phyllosilicates in the host rock and inside the
bands which seems to have enhanced cataclastic deformation
(Fig. 11C).
In summary, our microscopical observations show that the de-
formation bands of diﬀerent types occur throughout the Aren forma-
tion. Set 1 bands are wider than Set 2 but no consistent chronology can
be deﬁned. Neither can we associate each population with a unique
deformation mode: cataclastic to protocataclastic deformation occurs in
both sets. DBs are most likely to occur in coarse and round grained
deposits, associated by oxidation and containing some phyllosilicates
and feldspars. On the other hand, ﬁne-grains facies are mostly re-
presented by “crushed micro breccia” deformation type with a less
cataclastic matrix apparently linked to a dominance of Set 2 bands over
Set 1 (Table 1).
4.3.3. Diagenetic phases
We have shown in the previous section that sedimentological facies
and textural characteristics such as grain size and shape had a profound
inﬂuence on the type of deformation (Table 1; cf. (Fossen et al. (2017)).
Porosity is another important factor that promotes deformation bands.
Consequently, knowledge of the porosity evolution in terms of me-
chanical compaction, pore collapse and/or cementation, is crucial to
understand the timing of deformation.
Fig. 9. AMS fabric results in Aren Formation (Red circle on the map for location) and Garumnian (blue circle on the map for location) in geographic representation, orange line
correspond to bedding, ellipse of conﬁdence at 95% is drawn, lower hemisphere equal area stereoplots. K1 (red squares), mean K1 (Black square), K2 (yellow triangles), mean K2 (black
triangle), K3 (blue circles) and mean K3 (Black circle). (For interpretation of the references to color in this ﬁgure legend, the reader is referred to the Web version of this article.)
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Our study of cementation using cathodoluminescence images allows
to deﬁne two particular paragenesis (Fig. 12A). The ﬁrst one, observed
in Orcau and Sapeira, presents an early isopac ﬁbrous cement, visible to
a lesser extent in Orrit, which is typical from phreatic marine en-
vironment. Set 1 shows only a few open fractures in contrast with Set 2
which presents some large cracks and an occasional fracture ﬁlling
cementation (FFC, Fig. 12A, B and D) with the same luminescence as
the bioclastic grains, probably due to the pressure-solution and cement
recrystallization. This FFC crosscuts the isopac ﬁbrous cement not
present in the fractures.
The second paragenesis is observed in Aren, Talarn or Nerets. This
time, no early ﬁbrous cement is identiﬁed, only one (or sometimes two
blocky) cementation phase(s) that postdate the deformation phase(s)
(Figs. 11G and 12C). Cataclastic Bands seem to be formed in sites where
the early isopac cement is present as can be observed in Orcau (Fig. 11E
and F), Sapeira or Orrit. However, these three sites show coarse and
rounded grains. In the same way, the Set 1 is the major population on
sites where we can observe the early cementation, but the diagenetic
study does not allow to conclude on a global chronology of the de-
formation bands occurrence.
4.3.4. Force chains and grain contacts
The oblique orientation of the Set 2 compared to the tectonic
shortening inferred from magnetic fabric analysis should lead to in-
terpret this set as setting up in a shear band system. However, the lack
of any kinematic evidence of shearing at outcrop scale, such as dis-
placement or the occurrence of any population of conjugated bands,
lead us to investigate the deformation at the micro-scale. We focused on
the characterization of the force chain orientations (Figs. 13 and 14),
deﬁned as the direction orthogonal to grain contacts, to understand
their kinematics and to check if this population can be related to a shear
component of the deformation. The force chains were obtained from the
thin sections parallel to the bedding, and perpendicular to the bands
showing azimuth that can be used as a proxy for the shortening di-
rection (Potyondy and Cundall, 2004) (Figs. 13 and 14). Only real
contacts between grains were took into account for this study, with no
space or cementation in-between.
Measurements in Set 1 bands show force chains orientations close to
N-S direction, perpendicular to the main E-W orientation of the Set 1
bands. This result is in agreement with the shortening directions in-
dicated by the magnetic study (Fig. 13A and C) and the regional
geology.
Force chains within deformation bands of the Set 2 shows the same
N-S direction. This orientation of force chains is oblique to the bands,
whatever their orientation (Figs. 13 and 14).
5. Discussion
Fig. 15 sums up the bands orientations compared to the magnetic
fabrics obtained in Garumnian formation. In the previous sections, it
was shown that magnetic fabrics are mainly characterized by a Type II
and can be related to a North-South shortening associated to the re-
gional Pyrenean compression. Moreover, the relationship between the
magnetic fabrics orientation and the bedding can be interpreted as a
record of early deformation, probably when the bedding was close to
horizontal and undergoing LPS. Regarding the deformation bands, both
Set 1 and Set 2 are oriented roughly perpendicular to the bedding too.
AMS fabric and results of previous studies on the same area (Shackleton
et al., 2011; Tavani et al., 2011) point out NNW-SSE to N-S shortening
directions prevailing during the Pyrenean convergence. Our observa-
tions on thin sections revealed a main N-S orientation for force chains
for both Set 1 and Set 2. This results, coupled with the lack of both
macro and micro-structural evidence of displacement along Set 1, lead
us to deﬁne Set 1 as Pure Compaction Bands (PCB). Analogously, Set 2
is interpreted as related to a Shear Enhanced Compaction Bands (SECB)
type. The obliquity between the Set 2 and the shortening directionTa
bl
e
2
A
M
S
re
su
lt
s.
N
:
nu
m
be
r
of
sa
m
pl
es
;
K
m
=
(K
1
+
K
2
+
K
3
)/
3:
m
ea
n
su
sc
ep
ti
bi
lit
y;
L
=
K
1
/K
2
:
lin
ea
ti
on
pa
ra
m
et
er
(S
I)
;
F=
K
2
/K
3
:
fo
lia
ti
on
pa
ra
m
et
er
;
Pj
=
ex
p
(s
qr
[2
(n
1
-n
m
)2
+
(n
2
-n
m
)2
+
(n
3
-n
m
)2
])
:
de
gr
ee
of
an
is
ot
ro
py
w
he
re
n 1
=
ln
K
1
,
n 2
=
ln
K
2
,n
3
=
ln
K
3
nm
=
(n
1
+
n 2
+
n 3
)/
3;
T
=
[2
ln
(K
2
/K
3
)/
ln
(K
1
/K
3
)]
-1
:s
ha
pe
pa
ra
m
et
er
;S
0:
A
zi
m
ut
h
an
d
di
p
of
be
dd
in
g;
K
1
g
(D
/I
)
an
d
K
3
g
(D
/I
):
de
cl
in
at
io
n
an
d
in
cl
in
at
io
n
of
K
1
an
d
K
3
in
ge
og
ra
ph
ic
co
or
di
na
te
s;
K
1
p
(D
/I
)
an
d
K
3
(D
/I
):
de
cl
in
at
io
n
an
d
in
cl
in
at
io
n
of
K
1
an
d
K
3
in
pa
le
og
eo
gr
ap
hi
c
co
or
di
na
te
s.
El
l. 1
(e
1
2
/e
1
3
):
ha
lf
co
nﬁ
de
nc
e
an
gl
es
be
tw
ee
n
K
1
an
d
K
2
,K
1
an
d
K
3
.E
ll.
3
(e
1
3
/e
2
3
):
ha
lf
co
nﬁ
de
nc
e
an
gl
es
be
tw
ee
n
K
1
an
d
K
3
,K
2
an
d
K
3
.
Si
te
Li
th
ol
og
y
C
oo
rd
N
K
m
L
F
Pj
T
S0
K
1g
(D
/I
)
K
3g
(D
/I
)
K
1p
(D
/I
)
K
3p
(D
/I
)
El
l.1
(e
12
/e
13
)
El
l.3
(e
13
/e
23
)
A
re
n
C
al
ca
re
ni
te
42
°1
5′
28
.6
″N
0°
43
′4
1.
6″
E
14
1,
43
×
10
-6
1.
13
1.
27
8
1.
45
4
0.
33
5
N
10
4°
,3
3°
S
98
,3
/1
4,
2
18
9,
1/
3,
2
10
7,
2/
15
8,
4/
29
,7
41
,6
/2
9,
5
37
,7
/2
9,
3
O
rr
it
C
al
ca
re
ni
te
42
°1
5′
15
.8
″N
0°
44
′5
8.
1″
E
18
1,
60
×
10
-5
1.
00
2
1.
00
4
1.
00
7
0.
34
2
N
88
°,3
1°
S
19
7,
6/
68
,3
31
8,
6/
11
,6
18
3,
7/
41
,5
31
2/
35
56
,3
/2
0,
8
49
/2
6
Sa
pe
ir
a
C
al
ca
re
ni
te
42
°1
5′
07
.4
″N
0°
47
′2
2.
8″
E
16
−
2,
98
×
10
-6
1.
01
1
1.
02
4
1.
03
6
0.
39
1
N
98
°,3
6°
S
27
1,
9/
4,
6
18
0,
9/
12
,1
90
,8
/1
0,
3/
26
,3
31
/1
6
56
/1
6
G
ur
p
C
al
ca
re
ni
te
42
°1
3′
30
.4
″N
0°
51
′2
3.
4″
E
11
7,
92
×
10
-6
1.
02
9
1.
00
4
1.
03
6
−
0.
75
2
N
12
2°
,2
8°
S
11
8/
0,
3
28
/3
,2
11
8,
4/
1,
4
27
,2
/4
1,
4
18
/1
4
66
/1
2
Ta
la
rn
C
al
ca
re
ni
te
42
°1
1′
57
.6
″N
0°
54
′2
1.
6″
E
21
6,
12
×
10
-6
1.
00
9
1.
05
8
1.
07
3
0.
70
7
N
12
0°
,1
2°
S
66
,4
/1
0
16
0,
8/
23
,5
68
,3
/2
0,
5
16
4,
6/
16
,4
62
/1
7
30
/1
8
N
er
et
s
C
al
ca
re
ni
te
42
°0
9′
53
.4
″N
0°
54
′4
6.
7″
E
25
5,
12
×
10
-6
1.
01
6
1.
01
7
1.
03
4
0.
04
3
N
5°
,8
°W
31
,3
/8
19
7,
2/
81
,7
30
,1
/1
1,
5
23
5,
1/
77
,4
63
,5
/2
5,
3
55
/4
0,
1
O
rc
au
C
al
ca
re
ni
te
42
°0
9′
54
.1
″N
0°
58
′5
7.
4″
E
16
1,
11
×
10
-5
1.
01
1
1.
02
8
1.
03
9
0.
43
5
N
86
°,2
5°
S
70
,4
/1
16
1,
0/
28
,4
72
,2
/7
,4
16
2,
8/
4,
1
41
,2
/2
0,
3
20
,4
/1
9,
1
O
rr
it
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°1
4′
59
.3
″N
0°
44
′2
0.
5″
E
18
6,
17
×
10
-5
1.
00
4
1.
00
5
1.
00
9
0.
12
9
N
98
°,3
3°
S
88
,8
/3
,4
35
4,
9/
49
,6
92
,1
/7
,8
31
5,
7/
79
,3
13
/7
,4
13
,7
/7
,1
Sa
pe
ir
a
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°1
4′
39
.8
″N
0°
46
′4
6.
2″
E
16
2,
91
×
10
-4
1.
00
4
1.
02
6
1.
03
3
0.
69
9
N
97
°,2
6°
S
26
6/
11
,2
22
,3
/6
5,
8
26
2,
2/
5,
4
11
9,
6/
83
,3
26
,1
/4
,9
11
,1
/5
,6
G
ur
p
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°1
3′
33
.9
″N
0°
51
′0
7.
2″
E
16
9,
64
×
10
-5
1.
00
2
1.
00
9
1.
01
2
0.
59
1
N
12
5°
,2
5°
S
26
4,
1/
21
,7
43
,6
/6
2,
3
25
9,
8/
4,
5
93
,9
/8
5,
3
21
,8
/9
,2
12
,9
/7
,8
Ta
la
rn
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°1
1′
39
.9
″N
0°
53
′3
2.
6″
E
15
6,
02
×
10
-5
1.
00
2
1.
00
4
1.
00
6
0.
28
7
N
13
2°
,1
3°
S
26
2,
6/
1
15
9,
3/
85
,4
83
,1
/8
,8
20
6,
8/
74
,4
33
,2
/9
,4
23
,4
/1
0
TR
E0
5
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°1
0′
14
.8
″N
0°
54
′0
3.
4″
E
14
7,
57
×
10
-5
1.
00
1
1.
00
1
1.
00
2
0.
08
1
N
18
0°
,1
2°
W
26
8,
5/
24
,4
11
4,
8/
63
,2
26
9,
0/
12
,5
12
8,
7/
74
46
/3
5
39
/2
8
TR
E0
6
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°1
0′
00
.4
″N
0°
53
′5
5.
7″
E
23
9,
82
×
10
-5
1.
00
2
1.
00
6
1.
00
9
0.
45
2
N
11
5°
,1
4W
28
8,
6/
13
,4
61
/7
0,
5
28
5,
5/
11
,5
10
5,
2/
78
,5
24
,4
/1
0,
7
16
,1
/1
0,
3
N
er
et
s
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°0
9′
43
.1
″N
0°
53
′5
8.
7″
E
13
1,
01
×
10
-4
1.
00
2
1.
01
2
1.
01
5
0.
71
8
N
14
8°
,1
2°
S
28
2,
5/
5,
5
52
,8
/8
1,
5
10
2,
3/
3
25
0,
4/
86
,4
33
,7
/4
,3
6/
5,
2
V
ila
m
it
ja
na
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°0
9′
05
.2
″N
0°
55
′3
3.
0″
E
17
7,
91
×
10
-5
1.
00
3
1.
00
8
1.
01
1
0.
47
9
N
11
0°
,2
5°
S
11
3,
1/
9,
1
34
8,
5/
74
,3
11
5,
7/
4
22
4,
7/
78
16
,9
/6
,7
13
,7
/6
,6
O
rc
au
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°0
9′
23
.5
″N
0°
59
′0
4.
0″
E
13
5,
09
×
10
-5
1.
00
2
1.
00
4
1.
00
6
0.
28
4
N
91
°,2
3°
S
85
,8
/6
,4
31
8,
9/
79
,4
87
,9
/7
,9
20
4,
5/
72
,7
27
,0
/7
,0
20
,5
/8
C
as
a
Bo
rr
el
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°0
9′
49
.6
″N
1°
02
′4
3.
0″
E
8
5,
50
×
10
-5
1.
00
3
1.
01
3
1.
01
7
0.
6
N
13
0°
,2
6°
S
85
,7
/4
3,
3
18
6/
11
,3
11
3,
4/
57
,1
6,
7/
10
,5
21
,4
/9
,5
14
,9
/7
,6
BO
R
03
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°0
9′
18
.4
″N
1°
03
′2
3.
1″
E
18
9,
70
×
10
-5
1.
00
3
1.
00
2
1.
00
6
−
0.
18
2
N
93
°,4
8°
S
98
,2
/6
,1
3,
3/
38
,4
99
,9
/0
,5
35
5,
6/
87
,8
15
/8
32
/8
BO
R
02
Sa
nd
y
m
ar
ls
Pa
le
os
ol
s
42
°0
9′
20
.0
″N
1°
04
′5
5.
0″
E
16
7,
16
×
10
-5
1.
00
2
1.
00
1
1.
00
3
−
0.
30
9
N
86
°,
52
°S
29
1,
7/
17
,7
11
9,
5/
72
,2
27
1,
4/
28
,5
16
0,
9/
32
,8
32
,3
/2
2,
4
58
,6
/3
1,
6
R. Robert et al. Journal of Structural Geology 110 (2018) 65–85
75
should imply a left lateral shear component along the NNE-SSW striking
bands of this set. We did not found any macro- or microscopic evidence
of this shear. Instead, we documented fracturing of clasts along these
bands, coherently with compaction banding (e.g. Mollema and
Antonellini, 1996). This suggests little along-band displacement and
little across-band shortening, which is coherent with SECB (Fossen
et al., 2017). This lack of oﬀset in SECB has already been observed and
detailed by Soliva et al. (2013) in a sandstone from Provence, Southern
France.
In the following discussion, we are going to discuss the origin of the
band formation in relation with the timing of deformation by com-
bining geological observations, the burial and tectonic histories and the
geomechanical properties of the investigated formations, assuming that
the deformation is associated to layer parallel shortening, oriented N-S
in a shallow burial and when the layer were sub-horizontal which is in
good agreement with the literature in this area (Tavani et al., 2011,
2017a).
5.1. Timing of deformation and burial history
Cross sections interpretations (Fig. 4) and thermochronological
studies on the Garumnian formation (Fillon et al., 2013) showed that
Garumnian layers, in the center of the basin near Tremp (see samples
locations Fig. 5), were progressively buried under Tertiary deposits up
to a maximum depth of 2 km and down to 600 meters depth at Lutetian
times (see Fig. 16). For the Aren formation, right below Garumnian
layers, estimated with an average thickness of 300m, we deduced from
the time vs temperature/depth curve of Fillon (Fillon et al., 2013)
(Fig. 16) that the deformation bands were formed at a maximum depth
of 900 meters.
Following Verges et al. (2002), we can deﬁne at the regional scale
two potential periods bracketed between upper Cretaceous (time of
deposit of Aren formation) and Lutetian (corresponding to Lutetian
unconformity) during which the tectonic shortening may induce the
formation of bands. Firstly, the Boixols thrust is known to take place
Fig. 10. A. Magnetic susceptibility (Km) vs. Degree of anisotropy (P) in Aren Formation and B. in Garumnian. C. Degree of anisotropy (P) vs. shape parameter (T) for Aren Formation and
D. in Garumnian.
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from upper Cretaceous to mid Paleocene (Verges et al., 2002;
Shackleton et al., 2011). By comparing this information with Fillon's
curve for the Garumnian formation (Fillon et al., 2013) (Fig. 16), we
estimate that deformation bands linked to the tectonic activity of the
Boixols thrust (called hereafter tectonic phase 1) would take place
between the deposit of sediments to a maximum depth of 500 meters.
The second period of tectonic activity reported in the area takes place in
the whole South Pyrenean Central Unit (SPCU) from Eocene to Oligo-
cene (Verges et al., 2002). Considering that the occurrence of de-
formation bands was no longer possible after the Lutetian
(caption on next page)
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unconformity, meaning that the Aren formation is already tilted at that
time, this would imply a second and deeper deformation episode re-
corded by Aren formation between 650m and 900m depth (called
hereafter tectonic phase 2). This second episode can be associated to the
tightening of the Sant Corneli-Boixols anticline (Shackleton et al.,
2011). Between these two events, during late Paleocene (Verges et al.,
2002), proposed a relatively short time of tectonic quiescence where no
deformation can be observed (Fig. 16). We are clearly here in a shallow
depth deformation bands context associated to a contractional setting,
as already described in other studies in Valley of Fire, USA (Kheem
et al., 2006; Eichhubl et al., 2010; Sun et al., 2011); Buckskin Gulch,
USA (Fossen et al., 2011); Provence, France (Ballas et al., 2013; Saillet
and Wibberley, 2013) and in Buﬃngton Window, USA (see (Ballas
et al., 2015)). Since no clear chronology has been exposed between
both sets of bands in the ﬁeld, we suggest that they were setting up
separately but in the same contemporary event. It is also worth noting
that both sets have to be associated to a strike slip regime with an in-
termediate stress (σ2) in a vertical position and a maximum stress (σ1)
in a horizontal one oriented N-S because of the roughly normal to
bedding orientation of the bands. This is consistent with the model
proposed for the growth of the Boixols anticline based on fractures
analyses (Tavani et al., 2011).
5.2. Geomechanical model and comparison with geological data
In this section we will use the geological data set to infer possible
Fig. 11. A. Optical microscopical image of a vertical thin section of a Set 2 band from Sapeira. The band is subvertical and the deformation observed here is cataclastic with coarse and
round quartz grains crushed and fractured. The actual porosity (colored in blue) is present inside the band. B. Zoom on ﬁgure A to highlight a bioclastic grain less resistant than the quartz
in the deformed zone, this could explain the decrease of carbonate particles inside the band. C. SEM image of a Set 2 band, classiﬁed as “crush micro breccia” in a horizontal thin section
from the Aren site. Quartz grains are smaller and more angular and the band is globally thinner (∼500 μm large). Few feldspars (Feld) and phyllosilicates (Ps) are observed. D. SEM image
of a cataclastic band from the population 1 on a vertical thin section from Orrit. We can notice the increasing amount of quartz grains (Qz, dark grey) inside the band compared to the
undeformed area composed of bioclastic particles (Bc), carbonate cement (CC, both in light grey) and rare feldspars (Feld). The band is 1mm large at the most and precociously oxidized
(white). E. Cathodoluminescence image of a horizontal thin section of host rock in Orcau. An early isopac ﬁbrous cement (IFC) is observed around the coarse grains presented here a
followed by a blocky cementation phase (CC). F. On the same thin section as E, Deformation band from the Set 1 in Orcau. The precocious cement (IFC) is less visible in the Set 1 band
than in the host rock. G. Microscopic photography of a Set 1 band from Aren under cathodoluminescence light. No evidence of any precocious cement, the porosity is ﬁlled by a late
blocky cementation phase. (For interpretation of the references to color in this ﬁgure legend, the reader is referred to the Web version of this article.)
Fig. 12. A. Paragenesis of cementation and timing of deformation of the main two facies observed (examples of Orcau and Aren). B. Schematic evolution of mechanic and chemical
porosity reduction from deposition to the blocky cementation for the example of facies A showing IFC and FFC. C. Cathodoluminescence image and interpretation in a Set 1 band
presenting no isopac ﬁbrous cement, referred as facies B, in Nerets (same facies as Aren, presented Fig. 11F). Quartz grains (Qz) show small cracks and a relatively weak cataclastic
intensity, few bioclasts are observed (Bioc) but not inside the deformed area. The rock is then cemented by a single blocky cementation phase (BC). D. Cathodoluminescence image and
interpretation in a Set 2 band in Orcau. Isopac Fibrous Cement (IFC) come ﬁrst after deposition and is not present in the fractures which are posterior. Inside the fracture the cement is the
same luminescence as the bioclastic grains (Bioc, top left) and cross cut the IFC. We named this phase the Fracture Filling cement (FFC). Finally the blocky cement (BC) is ﬁlling the
remaining porosity. This facies is referred as facies A.
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stress paths and yield envelopes that will be compared to geomecha-
nical models based on internal petrophysical attributes of the host
formation. We used the plastic yield envelopes for porous granular
material represented in a P-Q plot (Fig. 17), where P is the eﬀective
mean stress (P = ((σ1+σ2+σ3)/3)-Pf) and Q is the diﬀerential stress
(Q= σ1-σ3). The envelopes are divided into (1) a linear part linked to
dilatant shearing (frictional sliding) and (2) an elliptical part for com-
pactional ﬂow (referred to as a ‘cap’, see Antonellini et al. (1994); Issen
(2002); Nova (2005); Schultz and Siddharthan (2005); Aydin et al.
(2006); Soliva et al. (2013); Fossen et al. (2017) for examples). Plastic
deformation occurs when the stress path intersects the envelope which
can be used to interpret the kinematics and the geometry of bands
observed on the ﬁeld (e.g. (Antonellini et al., 1994; Schultz and
Siddharthan, 2005; Aydin et al., 2006; Wibberley et al., 2007; Eichhubl
et al., 2010; Fossen, 2010; Saillet and Wibberley, 2010; Schultz et al.,
2010; Ballas et al., 2013; Soliva et al., 2013).
On Fig. 17, we deﬁned four domains on the envelopes, each of them
corresponding to diﬀerent types of bands created when the stress path
intersects the envelopes (see also Fig. 1A for deﬁnition); (1) shear bands
or dilatant shearing, (2) Shear Enhanced Compaction Bands (SECB), (3)
Pure Compaction Bands (PCB) and (4) the area close to the P axis where
no localized structures appear but rather homogeneous deformation.
The transitions from one region to another is not a sharp one but show
slow variations in band angles with the maximum stress direction. The
limits deﬁned here are qualitative and deﬁned from general ﬁeld, em-
pirical and mathematical observations (Wong and Baud, 1999;
Rudnicki, 2004; Schultz and Siddharthan, 2005; Fossen et al., 2007).
Thus the limit between PCB and SECB areas is assumed to be deﬁned by
Q/P=0.7 (see also Fig. 1A) and the lithostatic state line represents the
stress path evolution during burial with speciﬁc parameters taken from
the bibliography (Soliva et al., 2013).
In order to simulate the stress path evolution, we used the expres-
sion proposed by Price and Cosgrove (1990) that links the horizontal
stress (σH) to the vertical stress (σv) by the relation σH = (ѵ/(1-
ѵ)).σv= K0.σv, where σv= ρ.g.z and ѵ the Poisson's ratio, which may
range between 0 and 0.5 (K0 from 0 to 1). By using K0= 0.7 (value
proposed for DBs occurrence in Provence sandstones by Soliva et al.
(2013) (Fig. 17A)), for a moderate burial of 650m depth used for our
study, we show that the simulation cannot explain the band formation
in a strike-slip regime. By reducing this K0 parameter down to 0.5 in
order to enhance the length of the strike-slip regime segment in the Q-P
plot, it is possible to form PCB in the strike-slip regime but it is still
impossible to reach to SECB domain without changing the stress regime
from strike-slip to thrust-fault regime (Fig. 17A). The only way to ex-
plain both types of bands is to input a decreasing K0 with depth from
K0=0.7 down to K0= 0.3 during the tectonic phase from 650m to
Fig. 13. A. Cathodoluminescence image of a Set 1 (then referred as Pure Compaction Band, PCB) and Set 2 (then referred as Shear Enhanced Compaction Band, SECB) in a parallel to
bedding thin-section from Orcau, with rose diagram stereograms representing the chain forces (in red lines on the picture). B. Zoom in the Set 2 band to note the global N-S orientation of
force chains. C. Zoom in the Set 1 band to observe the same main N-S orientation of force chains. Both sets show the same force chain orientations consistent with AMS results. (For
interpretation of the references to color in this ﬁgure legend, the reader is referred to the Web version of this article.)
Fig. 14. SEM image and chain forces between grains (in red lines) showing a N-S preferential orientation compared to a Set 2 band, then referred as Shear Enhanced Compaction Band,
oriented N22° vertical dip from Orrit site. (For interpretation of the references to color in this ﬁgure legend, the reader is referred to the Web version of this article.)
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900m depth (Fig. 17B and C). However, such low values of K0 are not
consistent with shallow burial conditions, where K0 values are classi-
cally set up at around 0.7 (Soliva et al., 2013) according to in situ
measurements, while values of K0= 0.4 are more commonly used for
deeper burial, around 2 km (Fossen et al., 2015). Moreover, this value is
also really low compared to K0 values observed in geological materials,
known to range between 0.3 and 0.75 (Mitchell and Soga, 2005) from
empirical and physical relation. Strike-slip bands have already been
observed in the Valley of Fire (Eichhubl et al., 2010) and their occur-
rence were supported by a deeper burial at the time of the deformation
that would imply a low K0 value.
Because we have no clear idea of the maximum stress value pre-
vailing during the tectonic inversion that we could input in our model,
we constrained it directly from the ratio of maximum to minimum
stresses by ﬁxing its value to σ1/σ3= 3 which is taken between the
values provided by the literature, i.e. σ1/σ3< 3.12 (Reynolds et al.,
2003) or σ1/σ3 < 2 (Sternlof et al., 2005; Townend and Zoback, 2000)
from in situ measurements and using the Coulomb frictional-failure
theory. The strike-slip regime requires a vertical load corresponding to
the intermediate stress during the band formation. Thus we state that
σh< σv< σH, with σh= σ3, σv= σ2 and σH= σ1 at a depth of 650m. In
order to deﬁne the values of the stress components, two end-members
can be considered following the assumption that the value of σv is ﬁxed
for a depth of 650m (σv= 15MPa, using ρ=2300 kgm3). In the ﬁrst
case, σH is close to σv, equals to 16MPa which would make σh around to
5.3 MPa to follow the σ1/σ3≈ 3 relationship (not represented for
clarity purpose). In the second case (Fig. 17C), σh is close to σv, i.e.
equals to 14MPa, then σH would be up to 42MPa following the same
assumption. We used this last maximum of tectonic stress value to
constrain the model presented and we added this to the burial stress to
propose the total stress evolution (Fig. 17C) corresponding to the model
presented (Fig. 17B).
Consequently, for the use of the Q-P diagram, we need to constrain
the P* parameter that predicts the onset of deformation. Experimental
works (Zhang et al., 1990; Wong et al., 1997; Rutter and Glover, 2012;
Wong and Baud, 2012) have shown that for sands and porous sand-
stones, the compaction cap intersects the P axis at a critical pressure P*
which, according to these models, is linked to the onset of grain
crushing and pore collapse and scales as (ϕ.R)−3/2 where ϕ is the initial
porosity and R the grain radius. Wong et al. (1997) have shown that P*
is a scaling factor for the failure envelopes in siliciclastic rocks. Using
this scaling relationship, we estimated the size of the failure envelopes
for three sites of our study (Aren, Orrit and Orcau) taken as examples.
The grain size and initial porosity were obtained from image analysis of
thin section pictures, using ImageJ software. The initial porosity values,
ranging from 32 to 40% depending on the sites (Table 1), are measured
by removing the blocky cement on the images. The higher the porosity
and the grain size, the smaller the envelope and the P* value, involving
a lower stress to create the bands. The estimated values of P* are 48,
122 and 265 MPa for Orcau, Orrit and Aren respectively (Fig. 17A and
B, presenting only Orcau's envelope, as the others are too large). It is
thus impossible to explain the formation of the observed bands, espe-
cially the PCB, at a shallow burial depth with these large empirical
envelopes compared to the stress path proposed previously. Apart from
the fact that we could have underestimated the porosity and grain size
values in our 2D analysis, and that the host rock microstructures we
observed on thin section is obtained after the whole burial history in-
volving mechanical compaction down to 2 km depth. We believe that
the calcarenite compression cap is diﬀerent from those deﬁned for sand
and sandstones by Wong et al. (1997), as already observed in grain-
stones or quartz with ﬁne content (Mesri and Vardhanabhuti, 2009).
The facies studied is thus the key point to explain the envelope size
Fig. 15. Comparison between tectonic shortening direction from AMS results from the closest Garumnian site with band orientations and denomination measured in Aren sandstone
formation. PCB presented in red and SECB represented in black. (For interpretation of the references to color in this ﬁgure legend, the reader is referred to the Web version of this article.)
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variations. To explain the deformation bands in our study, we place
theoretical envelopes regarding the stress path we provided that
bracketed P* values between 16 MPa and 23 MPa for PCB and between
25 MPa and around 43 MPa for SECB (Fig. 17B).
5.3. Pressure-solution during compaction
Similar pressure-solution features during the band formation have
already been observed on the ﬁeld in a similar facies (Tavani et al.,
2017b) where carbonate grains are dissolved, showing variations of
quartz/carbonates ratio in the host rock and in the band. This has also
been observed in bedding-parallel compaction in dolomitic limestones
of the Apennines (Tavani et al., 2016) showing dolomite seam and in-
soluble residue as a remnant marker of the compaction. The compaction
of the material leads to pressure solution of a few millimeters, resulting
in increasing the density of more resistant quartz grains which can lead
occasionally to the crushing of the grains. This pressure-solution pro-
cess can be enhanced by the presence of insoluble residue such as
oxides, phyllosilicates or mica.
Such kind of pressure-solution bands have been compared from ﬁeld
studies to laboratory experiments to infer the stress state required for
the deformation (Cilona et al., 2012, 2014). In these studies the car-
bonate grainstones present DBs forming at low stress values (Mean
stress between 10 and 40MPa). These low values are consistent with
our suggestions of a shallow occurrence of both sets of bands and could
be relevant values for the deformation band formation during the Sant
Corneli-Boixols thrust growth under a strike-slip regime. We believe
that for the Tremp basin, the bioclastic portion and its ability to dis-
solution in the calcarenite enhanced the formation of deformation
bands at lower pressure conditions than those typically observed in
pure sandstones. Further studies focusing on stress values at shallow
depths are still needed to constrain geomechanical models for this kind
of mixed materials. This could help to decipher more precisely the
burial of deformation and the tectonic stress in a syn-tectonic state.
Also, numerical modelling could improve the knowledge on the stress
ﬁeld distribution and orientation caused by the growth of a major thrust
which is known to perturb the stress ﬁeld distribution (Souloumiac
et al., 2009).
6. Conclusions
This study presents a detailed analysis of deformation bands in a syn-
tectonic calcarenite formation located in front of the Boixols fold-and-
thrust, in the Tremp basin. Two major band orientations were found in
these variable facies, deﬁned as Pure Compaction Bands (PCB) and Shear
Enhanced Compaction Bands (SECB) depending on their orientations
compared to the regional shortening direction, approximately N-S, in
agreement with the magnetic fabric study made in the Garumnian for-
mation right above the Aren formation. The presence of SECB was con-
ﬁrmed by analyzing the chain force orientations at the micro scale even if
no shear evidence has been observed on the macro scale. Both popula-
tions were found to be contemporary of a unique N-S contractional epi-
sode. A thorough microscopy analysis revealed that cataclastic deforma-
tion takes place preferentially in coarse grain deposit whereas “crush
micro breccia” are formed in ﬁne grained material. For a same site, SECB
show a higher intensity of cataclasis than PCB.
In agreement with the regional tectonic activity, two distinct phases
are proposed which lead us to deﬁne two timing and burial windows of
Fig. 16. Burial history of the Garumnian formation (modiﬁed from Fillon et al., 2013) and deducted Aren formation below of mean thickness of 300m. Angular unconformity between at
Lutetian time allow us to deduce a timing and maximal depth of DBs formation which is up to 900m depth. Regional tectonic activity schedule deﬁned from Verges et al. (2002a) for
Boixols and South Pyrenean Central Unit (SPCU) deﬁnes two timing and depths of deformation (1) between 0 and 500 meters depth and (2) between 650 and 900 meters depth. Yellow
dot at 48 Ma represents the depth for the Garumnian formation at 600m. (For interpretation of the references to color in this ﬁgure legend, the reader is referred to the Web version of this
article.)
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deformation bands occurrence based on thermochronological data: (1)
from 0 to 500 meters depth and (2) from 650m to 900m depth.
Deformation occurrence cannot be deeper as the layers would be tilted
after Lutetian unconformity. Comparison between our observations and
theoretical yield envelopes show that the calcarenite studied here does
not ﬁt with classical cap models derived from laboratory experiments
on sand, sandstones or glass beads. The fact that bioclastic grains are
also present with the quartz grains could reduce the yield envelopes
needed for deformation and thus consistent with the early timing of
deformation and stress evolution we proposed.
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Chapitre 2. Contexte géologique de la zone d’étude
2.6 Points clés du chapitre II
Le bassin de Tremp et les bandes de déformation La première partie de ce chapitre
II a pour but de replacer le bassin de Tremp dans son contexte aussi bien géodynamique
que géologique. L’histoire de sa mise en place et notamment le timing et les orientations
de contraintes déduites de la cinématique de formation sont des informations clés pour nos
analyses des micro- et méso-structures. Les interprétations des structures en profondeur,
bien que longtemps débattues, permettent aujourd’hui de déterminer la paléogéographie
de la zone d’étude. Elles permettent également de remonter à la cinématique et à l’agence-
ment des dépôts syn-tectoniques par rapport à la croissance du chevauchement de Boixols
et des reliefs associés. Les précédentes études qui se focalisent sur les fractures sont des
indices déduisant également des états de contraintes. Ces derniers se révèlent être d’une
importance capitale à mettre en lien avec toute l’histoire de l’enfouissement de ces forma-
tions, dont les paramètres pétrophysiques vont évoluer simultanément avec la déformation.
Cette étude bibliographique sur le bassin de Tremp a permis de corréler le timing de
formation des bandes de déformations observées dans la formation syn-tectonique d’Aren.
Deux types de bandes différents sont observés au sein de cette formation. Celles-ci sont
échantillonnées et mesurées dans un matériel présentant un faciès calcarénitique et pour
lesquelles nous proposons une mise en place précoce de ces structures, en lien avec la crois-
sance du chevauchement de Boixols. Le timing et l’état de contrainte sont ainsi déterminés
à partir de recoupements d’informations géologiques et géomécaniques.
Fabriques magnétiques et les types de bandes Parallèlement à l’analyse des bandes
de déformation, nous avons réalisé une étude des fabriques magnétiques dans le but de
comparer les orientations des structures avec les directions de raccourcissement, poten-
tiellement responsables de la mise en place des bandes. Les fabriques magnétiques sont
obtenues par mesures de l’anisotropie de susceptibilité magnétique ("ASM"), déduisant
les orientations des contraintes par l’étude de la déformation subie par les grains sur des
échantillons cylindriques de 22x25 mm. Après avoir tenté d’analyser les fabriques magné-
tiques directement dans la formation d’Aren, nous avons choisi de doubler cette analyse,
qui s’est révélée dans un premier temps peu fructueuse à cause principalement du faciès.
Dans un second temps nous avons analysé les fabriques magnétiques dans le Garumnien,
formation directement déposée sur la formation d’Aren et bien plus propice à de bons ré-
sultats. La méthode d’analyse et les résultats de l’étude de la fabrique magnétique (ASM
et AARA) sont présentés en détails dans l’Annexe A. Ces résultats ont révélé des direc-
tions de raccourcissement globalement Nord-Sud, parallèles à la stratification (Type II)
comme attendu dans cette zone des Pyrénées à cette période. Couplée à une étude micro-
scopique de chaînage des grains dans la formation d’Aren, nous avons pu définir que les
bandes du set 1, perpendiculaires au raccourcissement, pouvaient être identifiées comme
des bandes de compaction pure (ou "PCB" pour Pure Compaction Band). Les bandes du
set 2, obliques à cette même direction, sont définies comme des bandes de compaction à
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composante cisaillante (ou "SECB" pour Shear Enhanced Compaction Band). Ces bandes
se mettent en place durant un raccourcissement parallèle aux couches et dans un régime
décrochant à faible enfouissement (<1 km).
Les modèles géomécaniques Des modèles géomécaniques ont été proposés dans cette
étude afin de contraindre au mieux l’état de contrainte subit par la formation d’Aren
lors de son enfouissement. Similairement à ce qui a déjà été fait, concernant ces modèles
géomécaniques, nous proposons dans un premier temps un état d’enfouissement pur avec
évolution des contraintes jusqu’à une profondeur définie à 650 m. Profondeur à partir
de laquelle la contrainte tectonique horizontale croissante est ajoutée pendant l’enfouis-
sement. En se basant sur des observations de mesures de contraintes in-situ données par
la littérature nous contraignons notre modèle afin de déterminer la valeur maximum de
la contrainte tectonique en fonction de la profondeur. Cette évolution des contraintes est
présentée dans un diagramme Q−P , dans le but de comparer celle-ci à des enveloppes de
rupture déduite de relations empiriques obtenues dans des grès. Nous avons pu observer
que le chemin d’évolution des contraintes et les enveloppes proposées ne sont pas com-
patibles entre eux. Nous proposons que le faciès dans lequel nos bandes se sont formées
ne correspond pas à la relation empirique utilisée généralement dans les grès purs. Ainsi,
en lien avec la présence de bioclastes et leur dissolution, les enveloppes de rupture sont
proposées comme étant plus faibles, afin d’être cohérent dans notre modèle de contrainte.
Conclusions et perspectives Le modèle finalement proposé permet d’expliquer la
mise en place des deux sets de bandes observés sur le terrain. Le premier set présente
des bandes purement compactantes, pour un régime où la contrainte différentielle reste
relativement faible par rapport à la contrainte moyenne. Le second set de bande est défini
comme présentant une composante cisaillante, non visible à l’échelle macroscopique. Ces
deux familles de bandes de déformation se mettent en place dans un régime décrochant
et pour un enfouissement relativement faible pour ce type de structures (<1 km). Les
modèles géomécaniques que nous proposons permettent de réduire les incertitudes sur
l’évolution l’état de contrainte et les valeurs nécessaires pour former ces bandes. Cela
permet également de déterminer la position des enveloppes de rupture à partir des faciès
et des paramètres pétrophysiques de la roche, qui semblent ici ne pas être cohérentes avec
les résultats attendus. Les bioclastes, présents dans le faciès calcarénite de la formation,
ont pour rôle de déplacer le point de rupture vers des valeurs plus faibles par rapport à
un grès pur qui présenterait la même taille de grains et la même porosité.
La position de la formation d’Aren étudiée, en avant et proche du chevauchement de
Boixols, est un facteur clé à prendre en compte dans cette étude. La problématique prin-
cipale se pose autour de l’impact de l’activité de la rampe sur le champ de contrainte. Des
études numériques peuvent permettre d’étudier l’évolution des valeurs et les orientations
des contraintes, au front d’un chevauchement, et pendant la croissance d’un pli. De cette
façon, nous pouvons contraindre les modèles géomécaniques pour prédire s’il est possible
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d’atteindre la rupture ou non suivant la zone étudiée.
Ces hypothèses proposées nécessitent d’être confirmées. C’est ce que nous proposons
dans notre étude numérique basée sur des modélisations 2D de l’évolution d’un pli de
propagation, de l’impact d’un chevauchement sur le champ de contrainte et des potentielles
bandes de déformation mises en place.
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CHAPITRE 3
Contrôle de la déformation : Tectonique et faciès sédimentologique
3.1 Résumé du chapitre
Ce chapitre présente plus en détails les modèles géomécaniques proposés dans le premier
article de cette thèse (chapitre II). Une discussion est exposée concernant la construction
de ces modèles et leur utilisation pour caractériser la déformation en se basant sur les
chemins de chargement et les positions des enveloppes de ruptures définies par des re-
lations empiriques. Ce chapitre a pour objectif principal de déterminer le rôle relatif de
la tectonique et des propriétés pétrophysiques et granulaires de la roche sur la mise en
place précoce des bandes de déformation dans le bassin de Tremp, en régime décrochant,
en se basant sur la cinématique du pli. Dans le même temps, ce chapitre traite du suivi
de l’évolution des contraintes lors de l’enfouissement et de la réduction mécanique et chi-
mique de la porosité. Cette étude montre que le faciès de la formation d’Aren présente des
propriétés mécaniques différentes de celles attendues par des estimations géomécaniques
et des relations empiriques obtenues sur des roches purement silicoclastiques. La position
des enveloppes de rupture sont alors nécessairement plus faibles que celles données par le
calcul théorique.
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3.2 Modélisations Géomécaniques
Afin de déterminer le mode et la chronologie de mise en place des bandes de défor-
mation observées dans le bassin de Tremp, nous avons cherché à remonter aux valeurs
de contraintes effectives au moment de la mise en place de ces structures. Il a alors fallu
travailler sur deux points majeurs présentés dans ce chapitre, l’évolution des contraintes
et la position des enveloppes de rupture. Les simulations que nous avons faites présentent
la contrainte totale en un point donné. Ce calcul se fait par addition de deux tenseurs,
le tenseur des contraintes lié à l’enfouissement et le tenseur des contraintes tectoniques.
Les résultats sont représentés dans un diagramme Q-P permettant de suivre l’évolution
des contraintes et permet de comparer celle-ci aux enveloppes de ruptures, tout en pre-
nant en compte l’enfouissement relatif. Nous avons travaillé avec le tenseur des contraintes
principales en ne prenant en compte uniquement des variations dans ces directions prin-
cipales qui sont : la direction verticale (σv), une direction horizontale maximale lors du
raccourcissement tectonique (σH) et la seconde direction horizontale perpendiculaire à la
première (σh). Dans ces simulations nous travaillons alors en 3D. L’évolution relative de
ces contraintes permet, de la même manière, de suivre également le régime de contrainte
en vigueur : le régime extensif, le régime décrochant et le régime compressif inverse (Figure
3.1).
3.2.1 Construction des chemins de chargement
L’évolution des contraintes se suit dans un diagramme Q − P et sera représentée par
un chemin de chargement calculé comme la somme des contraintes lié à l’enfouissement et
à l’activité tectonique. Ce chemin de chargement se décompose ainsi en deux parties. Un
exemple de calcul est présenté en Annexe C.
Tenseur d’enfouissement

σv = ρ.g.z 0 0
0 σH = K0.σv 0
0 0 σh = K0.σv

Tenseur tectonique

σv = K0TV .σH 0 0
0 σH 0
0 0 σh = K0TH .σH

D’un côté, le tenseur lié à l’enfouissement présente l’évolution de la contrainte verticale
en fonction de la densité (fixée ici à 2300kg.m−3), de l’accélération de la pesanteur (g =
9.8m.s−2) et de la profondeur (z) par la relation : σv = ρ.g.z. La contrainte verticale est
alors croissante avec la profondeur, et est, par la même occasion, la contrainte principale
lorsqu’on est dans un domaine non tectonique ou extensif (σv > σH = σh). Les contraintes
horizontales associées à l’enfouissement ne sont pas nulles et vont elles aussi varier en
fonction de la profondeur et plus directement en fonction de la contrainte verticale à
travers la relation suivante : σh = σH = K0σv, K0 étant le coefficient des terres au repos,
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Figure: 3.1 – Evolution des contraintes principales et changements de régimes de
contraintes, vu en Blocs 3D. 1. Régime extensif. 2. Régime décrochant. 3. Régime
compressif inverse. Les orientations des structures vont être dépendantes du régime
et de l’orientation du champ de contrainte.
qui exprime le rapport entre la contrainte horizontale et la contrainte verticale (K0 =
σh/σv ou K0 = σH/σv) en l’absence de contrainte tectonique (conditions oedométriques,
contraintes sans tectonique). Ce rapport K0 est également défini selon le coefficient de
Poisson ν et permet de relier la contrainte horizontale à la contrainte verticale par la
relation σH = σh = [ν/(1− ν)] ∗ σv. Les valeurs de ce coefficient de Poisson sont connues
pour présenter des valeurs entre 0.25 et 0.3 pour les roches (Jaeger et Cook, 1979), ce qui
donne des valeurs de K0 proches de 0.33. Cependant, cette dernière relation ne s’applique
que dans le cas des roches parfaitement élastiques. Nous préfèrerons utiliser des valeurs de
K0 issues de données de forages in-situ mesurées à environ K0 = 0.7 dans les grès poreux
(Ballas et al., 2013). Il est aujourd’hui admis que ce paramètre K0 évolue et diminue
avec la profondeur (Hoek et Brown, 1980). Dans l’article présenté précédemment, nous
avons proposé une évolution de ce paramètre K0 évoluant avec la profondeur afin que nos
hypothèses de chronologie d’acquisition des bandes et d’état de contraintes fonctionnent.
D’un autre côté, la contrainte tectonique, qui sera ici appliquée horizontalement afin
de reproduire un raccourcissement Nord-Sud à l’origine de la mise en place de nos bandes
de déformation, est définie en augmentant progressivement la contrainte horizontale maxi-
male (σH). Perpendiculairement à ce raccourcissement, les directions de contraintes σh
horizontale et σv sont déterminées par un même coefficient K0. Dans le cas de la contrainte
tectonique, nous discernerons la réponse mécanique horizontale à cette contrainte de la
réponse verticale, en annotant respectivement les paramètres K0TH ("TH" pour tectonique
Horizontale) et K0TV ("TV" pour tectonique verticale).
D’après les modèles de simulation d’évolution de contraintes similaires proposés par
Soliva et collaborateurs (Soliva et al., 2013), sur lesquels nous nous sommes basés pour
notre étude, la réponse verticale à la contrainte tectonique est considérée comme nulle en
raison du bord libre que représente la surface de la Terre (K0TV = 0). Nous pensons que,
de la même façon que le paramètre K0, le paramètre K0TV peut également évoluer avec la
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Figure: 3.2 – Diagramme Q-P présentant l’évolution du chargement de contraintes de-
puis un état d’enfouissement pur (droite suivant le "burial") puis évolution tectonique
en passant par les différents régimes de contraintes : 1. Régime extensif. 2. Régime
décrochant. 3. Régime compressif (inverse).
profondeur. Dans notre étude nous analyserons les variations des chemins de chargement si
l’on fait varier et évoluer ce paramètre vers des valeurs où la réponse verticale s’approche de
la réponse horizontale à la contrainte tectonique (K0TV = K0TH), notamment en fonction
de la profondeur.
L’évolution du chargement total pour un cas standard a été représentée sur la figure
3.2A en suivant l’enfouissement puis l’application d’une contrainte tectonique de type LPS
avec une contrainte maximale horizontale. Lors du chargement tectonique, à partir d’un
régime initial d’enfouissement, on permute à plusieurs reprises les contraintes, ce qui va
se traduire par des changements de pentes pendant l’évolution des contraintes dans le
diagramme Q-P. Le début du chargement est considéré comme lié à l’enfouissement uni-
quement, puis celui-ci passe en régime Extensif ("Normal-Fault regime") lorsque σv > σH
> σh (représenté en bleu, Figure 3.2, qui reste cependant inférieur à la contrainte verticale.
Le chemin de chargement va alors montrer une augmentation en contrainte moyenne et une
baisse en contrainte différentielle. L’augmentation progressive de la contrainte tectonique
va ensuite permettre le passage en régime décrochant ("Strike-Slip regime", représenté en
vert sur la figure 3.2) lorsque σH > σv > σh la contrainte verticale est inférieure à la
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contrainte horizontale tectonique mais reste supérieure à la contrainte horizontale perpen-
diculaire à la contrainte tectonique. Enfin, on entre dans le régime inverse ("Thrust-Fault
regime", chemin rouge sur la figure 3.2) lorsque σH > σh > σv. Pour ces deux derniers
régimes, le chemin de chargement va croître positivement mais avec des pentes différentes
(Figure 3.2). Le régime de contrainte va avoir un impact sur l’orientation des structures
potentiellement formées.
3.2.2 Tests sur les chemins de chargement
Initialement, ces modèles de chargement présentent une évolution des contraintes en
considérant un enfouissement constant (Soliva et al., 2013). Dans notre cas, la formation
étudiée est soumise à une contrainte tectonique, liée à la croissance du chevauchement,
tout en subissant un enfouissement relativement constant, par ajout de matériel qui vient
se déposer dans le bassin. Nous devons alors prendre en compte cet enfouissement continu
dans nos simulations. Cela impose la mise en place d’un timing de déformation puisque
la relation enfouissement-temps est connue (courbe d’enfouissement d’après (Fillon et al.,
2013)). De ce fait, il est nécessaire de connaître la valeur maximale de la contrainte hori-
zontale qu’il est possible d’appliquer dans nos simulations pour de telles profondeurs.
Nous avons donc cherché à contraindre la valeur maximale de la contrainte principale
maximale, ici horizontale lors du raccourcissement tectonique. Différentes études se basant
sur des données in-situ, ou utilisant les paramètres internes du matériel (coefficient de
Poisson, module de Young), vont réduire les possibilités des valeurs de σ1 principalement
en fonction de σ3. De cette façon, différents auteurs (Townend et Zoback, 2000,Reynolds
et al., 2003, Sternlof et al., 2005) utilisent un rapport σ1/σ3 entre 2 et 3.12. Pour notre
étude, nous avons utilisé la valeur du rapport telle que σ1/σ3 = 3 afin de se positionner
dans la gamme proposée de ces études.
La mise en place de nos bandes de déformation se faisant en régime décrochant, nous
avons pu déterminer la valeur du σ1 maximal en estimant la valeur de σ3, qui ne peut
pas dépasser la contrainte verticale. Nous avons calculé cette contrainte verticale comme
suivant la relation théorique du chargement vertical en fonction de la profondeur : σv =
σ2 = ρ.g.z avec ρ = 2300kg.m−3. Deux hypothèses extrêmes sont alors proposées, dans le
cas où σ3 est proche (mais toujours inférieur) de σ2 ou dans le cas contraire avec σ1 proche
(mais toujours supérieur) de σ2 (Figure 3.3A et B). Chaque hypothèse est différente et
présente une contrainte horizontale maximale variable. À une profondeur de 900 m le σ1
maximal est égal à 57 MPa (3σ3) dans l’hypothèse 1 alors qu’il est de 21 MPa dans la
seconde hypothèse. Cela a un impact sur la position des contraintes sur un diagramme Q-P
suivant l’hypothèse privilégiée (Figure 3.3C). Pour notre étude, nous choisirons l’hypothèse
1 afin de tester le cas extrême, potentiellement responsable de la mise en place de nos
structures.
Ces tests permettent de restreindre la valeur maximale de la contrainte horizontale
dépendante de la profondeur, qui a le rôle de limite supérieure à utiliser dans les futures
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Figure: 3.3 – A. Evolution des contraintes principales en fonction de la profondeur
suivant l’hypothèse 1 avec σ3 proche de σ2 et un rapport de 3 entre σ1 et σ3. B.
Evolution des contraintes principales en fonction de la profondeur suivant l’hypothèse
1 avec σ1 proche de σ2 et un rapport de 3 entre σ1 et σ3. C. Evolution des contraintes
dans le diagramme Q-P pour les deux hypothèses.
page 114
3.2 Modélisations Géomécaniques
simulations. Cette dernière contrainte est à ajouter au tenseur des contraintes lié à l’en-
fouissement, totalement indépendant de l’activité tectonique. Avec ces modifications, une
dernière problématique autour du régime décrochant entre en jeu, puisque malgré l’enfouis-
sement, le pas d’évolution et la contrainte tectonique maximale, il est toujours impossible,
à ce stade de l’étude, d’augmenter la taille du segment représentant le régime décrochant
et par la même occasion de modifier celle du régime compressif inverse. Pour pallier ce
problème, nous avons diminué la valeur de K0 en fonction de la profondeur comme exposé
dans la partie discussion de notre article. La figure finale de l’article présente des valeurs en
surface de 0.7, diminuant tous les 200 m pour atteindre des valeurs très faibles de K0 = 0.3
à 700 m de profondeur. Cela permet de rester dans un régime décrochant pendant l’aug-
mentation de la contrainte tectonique tout au long de la modélisation, sans atteindre le
régime compressif inverse, puisqu’il n’y a pas d’observation de structures respectant ce
dernier mode de déformation dans les calcarénites d’Aren.
Le fait de réduire la valeur de K0 avec la profondeur est utilisé par différents auteurs
afin d’expliquer la mise en place de structures similaires (Soliva et al., 2013,Fossen et al.,
2015) se basant sur des modifications des paramètres internes de la roche lors de son
enfouissement. Nous sommes conscients que les valeurs les plus faibles attribuées à des
profondeurs de 600 à 900 m dans ce modèle final peuvent être considérées comme trop
faibles au regard de ce qui a déjà été proposé dans la caractérisation des contraintes via
des modélisations similaires. En effet, ces valeurs de K0 = 0.3 représentent la valeur la plus
faible potentiellement atteinte par un matériel géologique d’après des mesures sur des sols
et des déterminations par rapport aux paramètres internes de ces matériaux (Mitchell et
Soga, 2005). De la même façon Fossen et collaborateurs (Fossen et al., 2015) proposent une
valeur supérieure de K0 = 0.5 pour des profondeurs beaucoup plus importantes, autour
de 2 km de profondeur.
D’autres paramètres peuvent également être intégrés aux modélisations, s’orientant
autour du rôle de l’angle de Lode (Philit, 2017) ou sur l’impact de paramètres extérieurs
tels qu’un ajout d’une contrainte extensive latérale à la contrainte principale (Soliva et al.,
2013), ce qui ne semble pas être le cas dans notre zone d’étude et se confirme également
par les résultats de l’étude ASM.
Dans notre cas, nous avons pris le parti d’analyser l’impact de modifications du para-
mètre K0TV , correspondant à la réponse verticale en lien avec la compression tectonique
horizontale. En effet, ce paramètre a été supposé nul dans les modélisations précédentes,
quelle que soit la profondeur et l’activité tectonique. Nous avons alors testé différents mo-
dèles en faisant évoluer ce paramètre depuis une valeur témoin nulle jusqu’à une valeur de
K0TV = K0 dans le but d’obtenir des résultats cohérents avec nos observations, dans des
gammes de K0 plus raisonnables.
Les résultats (Figure 3.4) montrent que l’augmentation de ce paramètre K0TV a pour
effet de diminuer la pente du chargement tectonique et par la même occasion d’augmenter
le "temps" de passage en régime décrochant. En conséquence, on observe une diminution
du régime compressif inverse (segment rouge de la figure 3.4). Tout d’abord, la simulation
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Figure: 3.4 – A. Evolution des contraintes dans un diagrammes Q-P, simulation de
l’impact de la variation du paramètre K0TV depuis une valeur nulle, jusqu’à K0TV = 0.3.
B. Evolution des contraintes verticale (σv) horizontale maximale (σH) et horizontale
minimale (σh) en fonction de la profondeur et détermination des différents régimes de
contraintes selon la position relative des contraintes dans le cas où K0TV = 0.3, dans
lequel on reste en régime décrochant sans passer en régime compressif inverse.
est faite en gardant le K0 général constant quelle que soit la profondeur pour une valeur
de K0 = 0.7. Nous obtenons difficilement des résultats en cohérence avec nos attentes
puisqu’il est compliqué d’obtenir une contrainte verticale atteignant une valeur inférieure à
la contrainte horizontale maximum et supérieure à la contrainte horizontale minimum, car
dans ce cas où K0 est relativement élevé, les deux contraintes horizontales présentent des
valeurs proches entre elles (Figure 3.4B). Dans un second temps, en réduisant ce paramètre
à une valeur de K0 = 0.5, ce qui est plus cohérent pour des profondeurs relativement plus
importantes, la gamme de résultats satisfaisants est plus grande en faisant varier les valeurs
de K0TV (Figure 3.4).
Nous pensons effectivement que ce paramètre K0TV peut être modifié durant l’enfouis-
sement, de façon inverse à l’évolution de K0, c’est à dire augmentant avec la profondeur.
Il est compréhensible que la réaction verticale à une contrainte horizontale soit considé-
rée comme nulle en se positionnant proche de la surface, dû à l’effet de bord libre. Nous
pensons alors qu’il faut considérer une augmentation de ce paramètre pendant l’enfouis-
sement, même légère, ce qui augmente considérablement la taille du segment du chemin
de chargement en régime décrochant. Cependant cette modification a pour conséquence
d’aplatir rapidement la pente de l’évolution des contraintes en réduisant la valeur de la
contrainte différentielle comparée aux résultats précédents. Il devient alors plus compliqué
d’entrer dans le domaine des bandes cisaillantes tout en restant dans le régime décrochant
(Figure 3.4). L’objectif final consiste à garder une contrainte verticale intermédiaire entre
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Figure: 3.5 – Chemin de chargement final. A. Représentation dans le diagramme Q-P,
depuis une activité tectonique se mettant en place à partir d’un enfouissement de
650 m. B. Représentation de l’évolution des contraintes verticale (σv) horizontales
maximale (σH) et minimale (σh) en fonction de la profondeur. Détermination des
différents régimes de contraintes en fonction de la position relative de ces contraintes.
Evolution du paramètre K0 avec la profondeur pour un paramètre K0TV nul, (Robert
et al., 2018).
une contrainte horizontale maximale relativement élevée et une contrainte horizontale mi-
nimale très faible, afin d’obtenir une contrainte différentielle qui resterait relativement
forte dans un domaine où le rapport Q/P serait supérieur à 0.7. Cela peut être possible
en jouant avec ces deux paramètres, mais le rôle du paramètre et l’évolution du paramètre
K0TV étant mal connu avec la profondeur, nous avons préféré le garder nul pour notre
modèle final, préférant diminuer le paramètre K0 vers des valeurs très faibles (0.3-0.4)
pour les profondeurs les plus importantes.
Ce chemin de chargement final sera utilisé pour la suite de l’étude et servira de com-
paraison pour déterminer les positions des enveloppes de rupture de la formation d’Aren
comme proposé dans l’article (Figure 3.5).
3.2.3 Construction des enveloppes de rupture
Parallèlement à la construction du chemin de chargement, nous avons ajouté les enve-
loppes de rupture de nos matériaux. La rupture est atteinte lorsque le chemin de charge-
ment recoupe l’enveloppe de plasticité (aussi appelé "Yield envelope"). Comme présenté
dans le chapitre I, le type de bande mis en place va ainsi dépendre de l’état de contrainte
et plus exactement des contraintes moyennes (P ) et différentielles (Q) au moment de la
rupture.
La position de ces enveloppes est déterminée à partir du rayon des grains (R) et de la
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Figure: 3.6 – Relation entre le produit de la porosité initiale (φ) et du rayon des
grain (R) avec la rupture observée sous contrainte hydrostatique (P*), d’après (Zhang
et al., 1990,Wong et al., 1997). La pente moyenne est définie à -3/2. Le rapport de
proportionnalité (β) est ici et pour le reste de l’étude égal à 1 et dépend de paramètres
minéralogiques (voir détails dans le texte).
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porosité (φ) de la roche hôte intacte permettant de remonter à la valeur de la déformation
sous contrainte hydrostatique (P*) via un paramètre de proportionnalité (β, ici proche de
1 d’après les unités choisies en Figure 3.6) (Zhang et al., 1990,Wong et al., 1997). Le rayon
des grains et la porosité ont été obtenus à partir d’analyse 2D sur des lames minces grâce
à des logiciels de mesures et de statistiques que sont Jmicrovision c©et ImageJ c©(Figure
3.7). Ainsi, pour la taille des grains, on mesure dans un premier temps tous les diamètres
de tous les grains (Quartz et bioclastes notamment). La valeur modale est extraite et on
utilise le rayon de ce diamètre modal pour notre équation. En ce qui concerne la porosité,
elle est déterminée par analyse d’image à partir de la fraction de pixels sur une image
complète en enlevant la partie actuellement cimentée de la roche pour représenter l’état
de la roche au moment de la déformation, ce qui correspond à l’espace inter-granulaire.
Ces deux paramètres sont rassemblés dans l’équation (1.1) qui permet de déterminer la
rupture correspondant à une contrainte hydrostatique P ∗ présentée dans le 1.
3.2.4 Application des calculs des enveloppes pour chaque site
Les valeurs de P* obtenues pour les différents sites étudiés sont très variables, entre des
valeurs faibles proches de 40 MPa pour le site de Sapeira jusqu’à des valeurs très élevées
autour de 250 MPa pour Aren (Figure 3.8). Ces valeurs obtenues sont des résultats à sec,
sans soustraire la potentielle pression de fluides présents dans les pores au moment de la
déformation. La comparaison faite entre le chemin de chargement proposé précédemment
et les enveloppes obtenues par ce calcul (1.1) ne permet pas d’expliquer la mise en place
des bandes de déformation pour tous les sites.
En considérant que notre chemin de chargement soit correct, respectant au moins un
ordre de grandeur cohérent, il est clair que les enveloppes de rupture obtenues en suivant
la relation empirique (1.1) sont trop importantes. Elles sont donc localisées trop à droite
par rapport à ce qu’on pourrait attendre pour que les résultats soient compatibles avec le
chemin de chargement (Figure 3.8). Nous proposons différentes hypothèses pour expliquer
le fait que l’utilisation de la relation empirique n’est pas adaptée pour notre étude.
Le faciès de notre formation d’Aren est différent de celui utilisé lors de la conception
de la relation empirique. En effet, les auteurs ont réalisés leurs expérimentations sur des
grès purs, des sables et des billes de verre. Dans notre cas, nous avons une calcarénite qui
présente une portion de bioclastes non négligeable pouvant représenter près de 30 % de
la roche totale. Ces bioclastes ont pour particularité de ne pas se fracturer de la même
manière que les quartz pendant la déformation, ils se dissolvent et disparaissent de la
bande de déformation, ne laissant que les quartz plus ou moins fracturés dans la zone
déformée. Les bandes présentent une micro déformation hybride entre la dissolution et la
fracturation, similairement à ce qui a déjà pu être observé dans d’autres études (Tavani
et al., 2017a).
D’autres hypothèses peuvent être proposées pour expliquer ce léger décalage persistant.
Il est possible que le volume poreux, considéré dans nos mesures pendant l’observation
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Figure: 3.7 – Exemples de calculs de porosité pour les sites d’Aren et Orcau par analyse
d’images 2D de lames minces grâce au logiciel Jmicrovision c©. Le volume inter-grains
représente la porosité initiale utilisée pour la construction des enveloppes. La porosité
d’Aren est de 40 %, la porosité d’Orcau est 35%.
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Figure: 3.8 – Diagramme Q-P et chemin de chargement en comparaison avec les
enveloppes de rupture des différents sites étudiés obtenues en suivant la relation
empirique P ∗ = β(Φ.R)−3/2 proposée par (Zhang et al., 1990,Wong et al., 1997) et
les bandes de déformation observées sur le terrain (étoiles rouges lorsque la majorité
des bandes du site sont des bandes de compaction pures, étoiles grises lorsque la
majorité des bandes du site sont des bandes de compaction à composante cisaillante
et étoile blanche lorsque le site présente des bandes des deux types dans les mêmes
proportions.
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des lames minces, ait été sous-estimé, tout d’abord lors de ces mêmes mesures, mais
également à cause de la compaction naturelle de la roche qui a subi un long enfouissement
au cours de ces derniers 45 Ma. On peut alors imaginer que la porosité au moment de
la déformation n’est pas la même que la porosité aujourd’hui remplie par la cimentation.
Cela aura un impact sur la position des enveloppes en déplaçant à nouveau chacune d’entre
elles vers la gauche. Cependant, pour que toutes nos enveloppes se positionnent de façon
à correspondre à notre chemin de chargement, il faudrait augmenter la porosité (φ) de
manière significative. En effet, en prenant une taille des grains fixe et pour descendre à
une valeur de P* entre 20 et 40 MPa, il faudrait que la porosité soit de 90% ou parfois plus,
ce qui n’a pas de sens géologique. D’un autre côté, si le problème ne vient pas de la porosité
et qu’on la considère comme élevée pour un matériel granulaire ( 40%), il est également
impossible que la taille des grains soit augmentée pour correspondre à nos hypothèses. Pour
cela, le rayon moyen des grains devraient être de l’ordre de 0.25 mm pour entrer dans une
gamme cohérente de valeurs de P*, or dans notre étude les rayons des grains présentent
des tailles variables entre 0.2 et 0.06 mm. Dans cette relation empirique, la position de
la droite moyenne est également paramétrée par un coefficient de proportionnalité noté β
qui se définie de la façon suivante, d’après (Zhang et al., 1990) :
P ∗ = β(Φ.R)−3/2 = 2.2.E (1− ν
2)2
(1− 2ν)3 (
KIC
E
)3(α.Φ.R)−3/2 (3.1)
Cette équation (3.1) prend en compte, après la minéralogie de la roche, le coefficient de
Poisson (ν), le module d’Young (E), le facteur d’intensification des contraintes en mode I
(KIC , appelé aussi "ténacité") et où α représente le rapport de la longueur de la fracture
initiale (c) sur le rayon du grain (R). Tous ces paramètres peuvent être variables, d’autant
plus pour une roche à composition hétérogène. Cela peut expliquer les variations entre les
résultats attendus et nos observations. La modification d’un ou plusieurs paramètres de
cette équation aura pour rôle de déplacer la droite proposée initialement.
Il est également possible de prendre en compte le rôle des fluides, mais en estimant
une pression de pore lithostatique, cela n’aura qu’un léger impact sur la position de ces
enveloppes pour un enfouissement faible. Une potentielle surpression des fluides peut néan-
moins jouer un rôle important sur la déformation mais elle n’est pas identifiable sur nos
échantillons ou sur le terrain, au moment de l’acquisition des bandes. Enfin, on peut ima-
giner un rôle de catalyseur de la déformation lié à la dissolution des bioclastes lors de la
compaction.
Dans notre article nous avons proposé des positions d’enveloppes, placées arbitrai-
rement, qui expliquerait la mise en place des bandes de compaction pure (PCB) mais
également des bandes de compaction cisaillantes en régime décrochant pour le chemin
de chargement obtenu. Ces enveloppes sont localisées dans un diagramme Q/P entre des
valeurs de P* entre 16 MPa et 43 MPa.
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Figure: 3.9 – Relation entre le produit de la porosité initiale (φ) et du rayon des
grain (R) avec la rupture observée sous contrainte hydrostatique (P*), d’après (Zhang
et al., 1990,Wong et al., 1997), ici appliquée aux calcarénite de notre étude. Nous
proposons alors la relation suivante : P ∗ = 2.68(φ.R)−0.71, en se basant sur la position
des enveloppes théoriques, placées arbitrairement pour être cohérentes avec le chemin
de chargement proposé.
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Il est alors possible de tenter de retrouver une relation empirique de détermination de
ce P* en fonction de la taille des grains et de la porosité initiale pour les calcarénites. Nous
avons replacé les produits de rayon des grains et porosité pour le site d’Orcau (valeur la
plus élevée, représentant donc le P* le plus faible, OrcauTH , Figure 3.9) et pour le site
d’Aren (produit le plus faible, P* le plus élevé, ArenTH , Figure 3.9). La droite moyenne
passant par ces sites montre cette fois un coefficient directeur de α = −0.71 et un coefficient
de proportionnalité de β = 2.68 d’après les unités utilisées en Figure 3.9. Nous avons donc
pu mettre en place une nouvelle relation empirique de détermination de la position des
enveloppes pour la calcarénite, définie comme l’équation (3.2) :
P ∗ = 2.68(φ.R)−0.71 (3.2)
Le meilleur moyen de pouvoir déterminer avec précision la position de ces enveloppes
serait d’utiliser un analogue de calcarénite poreuse et de déterminer son seuil de rupture
sous contrainte hydrostatique (P*) en laboratoire.
Cette partie de l’étude caractérise le rôle du faciès sur la déformation qui semble
être majeur dans notre analyse par le biais de ces bioclastes qui présentent un mode de
déformation différent des quartz lors de la compaction de roches poreuses. Qu’en est-il du
rôle de la tectonique ?
3.2.5 Rôle de la tectonique
Depuis des décennies la tectonique est connue pour avoir un rôle prépondérant sur
la déformation, il est rare d’observer des structures formées sans chargement tectonique,
qu’il soit horizontal ou vertical. La déformation à meso- ou macro-échelle est donc liée à
l’augmentation des contraintes, mais a-t-elle un rôle majeur dans la mise en place de nos
structures ?
Pour cela nous avons comparé les différents types de bandes et leur distribution laté-
rale, en fonction de leur localisation géographique par rapport aux structures à l’échelle du
bassin, telles que les failles majeures. Le but de cette analyse est d’estimer si les bandes de
compaction pures ont pu être mises en place préférentiellement dans un domaine caracté-
ristique par rapport aux bandes de compaction cisaillantes, préférentiellement formées en
lien avec des mouvements différents d’un point de vue de la géologie structurale à grande
échelle.
La formation d’Aren se présente à l’aﬄeurement en suivant une exposition globale-
ment Est-Ouest. Dans le détail, on peut remarquer trois zones présentant des tendances
différentes. A l’extrême Ouest des sites étudiés, délimitées par la discordance Eocène, la
formation d’Aren est exposée à l’aﬄeurement selon un axe Est-Ouest. Dans la zone cen-
trale du bassin, entre les sites de Gurp et Vilamitjana, l’alignement des sites s’oriente
autour d’une direction SE-NO. Enfin, la dernière zone s’observe à l’avant des plis de Sant-
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Figure: 3.10 – Carte du bassin de Tremp et de l’exposition de la formation d’Aren
à l’aﬄeurement. Différents domaines sont distingués par un raccourcissement Nord-
Sud ou par une zone décrochante. Dans cette dernière on symbolise l’orientation des
Riedel qui se mettent généralement en place dans les structures décrochantes et qui
présentent une direction de 15◦ par rapport à la contrainte principale maximale. Les
linéations des fabriques magnétiques sont indiquées pour la formation d’Aren (en
rouge) et pour le Garumnien (en bleu).
Corneli et Boixols entre Orcau et les sites à l’avant du chevauchement vers Casa Borell,
pour laquelle les aﬄeurements sont exposés suivant une direction globalement Est-Ouest à
nouveau. Nous avons proposé l’hypothèse de l’existence d’une zone de transition au centre
de ce bassin pouvant avoir un impact sur la distribution des bandes. Cela peut également
expliquer la présence presque exclusive de bandes cisaillantes avec une orientation N20◦
sans pour autant présenter de direction conjuguée. Pour mettre ces relations en évidence,
nous avons mis en corrélation cette observation avec les orientations des bandes et plus
précisément avec le set de bandes majoritaire pour chaque site, mais également avec les
linéations magnétiques obtenues grâce aux résultats de l’étude ASM (Figure 3.10).
Les résultats attendus à travers la réalisation de cette figure 3.10 seraient de privilé-
gier l’apparition de bandes de compaction pures dans les domaines où la formation d’Aren
s’expose selon un transect Est-Ouest et favoriserait la mise en place de bandes de cisaille-
ment dans les zones en décrochement. Ce grand décrochement dextre proposé ici dans
la zone centrale du bassin permettrait d’expliquer la mise en place de bandes préféren-
tiellement orientées selon la direction connue pour la mise en place de Riedel que l’on
retrouve généralement orientés à 15◦ de la contrainte principale (ici environ N15◦ pour
une contrainte principale maximum N-S). Cette proposition peut expliquer la direction
N20◦ et est également cohérente avec la mise en place des plis du Sant-Corneli et Boixols
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en régime décrochant. On peut alors imaginer que ces Riedels, même s’ils ne sont pas
forcément visibles partout dans le bassin, peuvent impacter la mise en place des bandes
aujourd’hui observées en jouant le rôle de structures héritées. Néanmoins, même si cette
proposition reste cohérente, les bandes observées en majorité selon les sites étudiés ne res-
pectent pas dans tous les cas le parallèle entre les domaines et les types de bandes formées.
En effet, la présence de bandes à composante cisaillante sur les sites d’Orrit ou Basturs,
ne peut pas s’expliquer en suivant cette hypothèse.
3.2.6 Cas particuliers
Dans les différents sites analysés dans cette étude, certains présentent des variations
par rapport aux tendances générales observées dans le bassin. On peut ainsi sélectionner les
sites d’Aren et de Vilamitjana qui présentent tous deux des bandes dont les comportements
sont caractéristiques et nécessitent quelques précisions.
Cas d’Aren
Le site d’Aren est déjà particulier par son absence de bandes de compaction pures,
que l’on a attribuée à l’enveloppe de rupture trop importante reliée à la taille des grains
très faible mesurée sur ce site. Il présente également des orientations de bandes cisaillantes
légèrement différentes des directions N20◦ et verticales observées dans la tendance géné-
rale. En effet, en observant plus en détails les nombreuses fines bandes sur ce site, on
remarque que les orientations présentent des plans sub-verticaux que l’on pourrait quali-
fier de conjugués, orientés N20◦ NO et SE (Figure 3.11) avec des pendages autours de 75◦.
Cet agencement est caractéristique des bandes de déformation qui se mettent en place en
régime extensif, avec une contrainte maximale verticale, positionnée à la bissectrice de ces
plans conjugués. Ces bandes, que l’on requalifierait alors de bandes de déformation nor-
males, ou Normal Shear Bands (NSBs), seraient complètement différentes des bandes de
compaction à composante cisaillante définies initialement, notamment à cause de l’orien-
tation de la contrainte principale potentiellement responsable de leur mise en place. Ainsi,
ces bandes seraient déconnectées des bandes de déformation observées dans le reste du
bassin. Si ces bandes s’avèrent réellement être des bandes en régime extensif, il reste en-
core à identifier l’activité tectonique à l’origine de la formation de ces dernières. De ce fait,
trois hypothèses peuvent être proposées.
Premièrement, ces bandes de déformations sont très précoces et résultent du jeu d’une
faille normale très locale située à proximité du site d’Aren. On sait en effet que les bandes
mises en place sous un régime extensif montrent une distribution restreinte et se répar-
tissent autour des accidents relativement plus importants. La densité de ces objets aug-
mente très fortement en s’approchant des failles normales. Cependant, pour le moment
aucun accident extensif n’a été observé dans cette zone présentant une direction N20◦.
Il est néanmoins possible que cette faille majeure soit localisée au niveau de la rivière
quelques centaines de mètres à l’Est d’Aren, ce qui expliquerait que l’on retrouve des
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orientations de bandes similaires pour le site d’Orrit, lui aussi non loin de cette rivière, du
côté Est. Cette faille normale précoce hypothétique peut s’être mise en place pendant la
compression N-S et pendant et potentiellement à cause de la croissance du chevauchement
de Boixols. Des failles extensives similaires ont déjà été identifiées à proximité de l’anti-
clinal du Sant Corneli en lien avec sa croissance (Guillaume et al., 2008,Shackleton et al.,
2011).
Dans un second temps on peut également imaginer une origine plus tardive de ces
structures, lors d’un évènement extensif plus global, comme par exemple lors de l’extension
Oligocène qui présente une direction d’extension comparable à la direction de ces structures
(NO-SE). Ces bandes se mettraient alors en place à une profondeur plus importante ce
qui pourrait être cohérent pour proposer des valeurs de contraintes et de confinement
plus importants. Cependant, aucune autre structure du bassin de Tremp n’est en lien
avec l’extension Oligocène qui joue en Méditerranée. De la même façon, à des profondeurs
plus importantes, la porosité initiale serait alors plus faible qu’en surface et réduirait la
possibilité de former des bandes.
Enfin, une troisième hypothèse peut être proposée mais qui semble peu vraisemblable,
s’orienterait sur l’association de ces structures au raccourcissement datant du Crétacé
supérieur comme proposé initialement. Il est plus cohérent de proposer une mise en place
lors du court régime extensif présent dans le chemin de chargement proposé (chemin bleu
clair du chargement). Cela reste peu envisageable du fait de la faible enveloppe nécessaire
pour se positionner dans ce régime de déformation, qui plus est pour un matériel présentant
une taille des grains très réduite.
Une étude microscopique ayant pour but de caractériser les contacts entre les grains
pourrait confirmer l’origine extensive de ces bandes.
Cas de Vilamitjana
Ce second site présente des bandes dont le comportement peut interpeler puisque celles-
ci, orientées autour d’une direction Nord-Sud, passent d’un comportement de bande de
déformation directement à des structures prenant la forme de veines de calcite (Figure
3.12). L’idée que l’on propose pour ce site serait d’associer ces structures à des bandes
dilatantes, qui s’ouvrent par rapport à une contrainte principale elle aussi orientée Nord-
Sud à l’avant du Sant Corneli privilégiant la circulation et la cimentation de fluides plus
tardifs. Ce site nécessite une investigation plus poussée, notamment à l’aide d’analyses
microscopiques afin de caractériser au mieux ces structures et leurs évolutions latérales et
peuvent représenter un site à part entière très intéressant.
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Figure: 3.11 – Photographies de terrain du site d’Aren. En haut à gauche, vue en coupe
d’un bloc échantillonné, la stratification est horizontale et la surface structurale est en
haut de la photo, accompagné de son schéma d’interprétation présentant des bandes
conjuguées potentiellement mises en place en régime extensif. En bas à gauche et à
droite, photographie de terrain à Aren avec les mêmes bandes de déformation
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Figure: 3.12 – Photographies de terrain sur le site de Vilamitjana. Photographie de
gauche, une bande de déformation (à gauche) et une veine de calcite (à droite) tous les
deux orientés Nord-Sud. À droite, photographie de terrain présentant un changement
de comportement depuis une bande de déformation (en bas) vers une veine de calcite
(en haut).
3.3 Points clés du chapitre III
Les simulations géomécaniques Brièvement présentées en fin de chapitre II, les simu-
lation géomécaniques ont pour rôle de remonter aux contraintes nécessaires pour entraîner
la mise en place de réseaux de bandes de déformation et ainsi discuter de la chronologie
absolue d’apparition de ces structures et de la chronologie relative entre les différentes
types de bandes observées. Dans ce chapitre III, ces simulations sont discutées et exposées
plus en détail.
Le chemin de chargement Les simulations de l’évolution des contraintes, basées sur
des expérimentations géomécaniques et des données directement liées au développement
du bassin et à son inversion lors de la compression et à l’enfouissement de la formation
étudiée pendant le temps, ont permis de déterminer un chemin de chargement. Ce chemin,
calé dans le temps, est également calibré pour donner l’état de contrainte que subi la roche
à toute les profondeurs, entre 0 et 900 mètres. Il est adapté pour expliquer le régime de
contrainte qui est dans notre cas principalement décrochant. Les valeurs de contraintes
ainsi obtenues varient entre 0 MPa en surface et 50 MPa pour la contrainte principale
maximale, à 900 m de profondeur.
Les enveloppes de rupture En complément de ce chemin de chargement, nous avons
étudié la position des enveloppes de ruptures correspondant à la roche hôte de la formation
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d’Aren. En utilisant là encore des résultats d’expérimentations géomécaniques desquelles
sont issues des relations empiriques, nous avons montré que leurs utilisations n’étaient
pas adaptées pour notre étude. Le faciès de la roche est mis en avant pour expliquer les
divergences entre un chemin de chargement avec une évolution des contraintes réduite
et des enveloppes de ruptures jugée trop larges pour expliquer les structures observées.
De cette façon, de nouvelles enveloppes de ruptures sont proposées, en cohérence avec le
chemin de chargement initialement obtenu et une relation empirique est avancée, adaptée
à l’étude de la déformation localisée dans la formation d’Aren mais également à l’ensemble
des roches à faciès calcarénitique.
Conclusions et perspectives On peut estimer que la mise en place des différents types
de bandes de déformation va être impactée par la sédimentologie mais également par la
tectonique. Comme présenté dans ce chapitre, on peut noter que les enveloppes de rupture
sont très dépendantes des paramètres pétrophysiques mais également très dépendantes
du faciès de la roche. La caractérisation de la position des enveloppes, par des expéri-
mentations géomécaniques en laboratoire sur des matériaux comparables à ceux étudiés
ici, pourrait être bénéfique pour permettre de mieux contraindre le timing et l’état de
contrainte lié à la mise en place des bandes de déformation dans le bassin de Tremp. Ces
expérimentations géomécaniques peuvent aussi déterminer s’il existe des variations dans
les domaines de déformation correspondant aux types de bandes formées selon le rapport
Q/P observé, et s’il est similaire ou différent de celui proposé dans cette étude et basé sur
des observations faites sur des grès relativement purs.
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Modélisations numériques
4.1 Résumé du chapitre
Ce dernier chapitre de cette étude repose sur l’analyse de la croissance d’un pli de propa-
gation et son impact sur les variations des contraintes et la détermination de potentiels
domaines de rupture. Après un bref état de l’art présentant des résultats de distribution
de contraintes dans des zones de pli/failles obtenus par modélisations numériques, nous
présenterons les méthodes de calculs liées à l’analyse limite, méthode que nous utiliserons
via le logiciel OptumG2 pour notre étude. Après le traitement des résultats obtenus, nous
sommes capables de définir des domaines de déformation dans lesquels on peut préféren-
tiellement mettre en place des types de bandes bien particuliers selon l’enfouissement, la
croissance de la structure générale et les critères de rupture attribués au matériau. Cette
analyse numérique a pour but de tester nos propositions faites dans l’article et de détermi-
ner s’il est possible de former des bandes de déformation à faible enfouissement, en relation
avec la croissance d’un chevauchement et de discuter de la chronologie d’acquisition de
ces bandes. Nous montrons ainsi que, selon le critère de rupture attribué au matériel dans
les modélisations, les bandes de déformation peuvent se former à partir de 500 mètres de
profondeur environ. Les résultats numériques ne permettent de former que les SECB et
non les PCB. La mise en place de ces dernières peut néanmoins s’expliquer par l’augmen-
tation des contraintes avant la propagation de la rampe (au stade de son initiation, sous
forme de LPS), résultat non donné par les modélisations donnat la rupture de la faille.
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4.2 Introduction
Les modélisations numériques, qui sont des méthodes d’études relativement récentes
dans le monde des Sciences, permettent d’appréhender le comportement d’un matériau.
Ainsi en géologie structurale, il existe des modèles cinématiques qui modélisent la for-
mation de structures en suivant des principes d’équilibrages comme la conservation des
longueurs et des aires. Il existe également des modèles mécaniques qui eux, vont s’ap-
puyer sur de paramètres mécaniques et physiques pour déterminer un état d’équilibre des
structures prenant en compte l’application d’une force et l’effet de la gravité par exemple.
Parmi ces types de modélisations, plusieurs méthodes peuvent être utilisées comme la mé-
thode des éléments finis, des différences finies, les modèles à éléments discrets ou encore
les modèles de minimisation de dissipation d’énergie. Chacune de ces méthodes et chaque
type de modélisation a ses avantages et ses inconvénients.
Parmi les méthodes de modélisations, le calcul à la rupture, aussi appelé l’"Analyse
Limite" est une théorie mécanique utilisée principalement en génie civil dans le but de dé-
terminer la force maximale qu’un ouvrage peut supporter avant d’atteindre la rupture. Des
géologues mécaniciens ont, depuis une dizaine d’années maintenant, cherché à appliquer
cette théorie sur l’étude des structures géologiques. Ainsi le logiciel OptumG2, développé
par l’équipe de Kristian Krabbenhoft au sein de l’université de Liverpool en collaboration
avec les travaux de Souloumiac (Souloumiac et al., 2009), permet de travailler sur des pro-
totypes plus ou moins complexes afin d’étudier la géométrie et les valeurs de contraintes
de la rupture.
4.2.1 Les modélisations d’un bassin
Parmi les différents types de modélisations, on recense par exemple les modélisations ci-
nématiques, analogiques ou mécaniques. Les modélisations cinématiques sont généralement
utilisées par les géologues structuralistes qui cherchent à équilibrer une coupe géologique
(Bally, 1966,Dahlstrom, 1969) en se basant sur deux approches principales. La première
consiste à déplier une coupe dans le but d’atteindre un état anté-déformation supposé
et considéré comme initial, c’est l’approche "backward". À l’inverse, l’approche "forward"
consiste à la réalisation d’une évolution pas à pas à partir d’un état non déformé pour
retrouver un état actuel en utilisant des principes géométriques et cinématiques comme
les travaux fondateurs de (Suppe et Medwedeff, 1984, Suppe et Medwedeff, 1990). Au-
jourd’hui différents géomodeleurs permettent de modéliser en utilisant ces deux approches
(Move2D c©, Move3D c©, Dynel2D c©, Petrel c©...).
Les modèles analogiques quant à eux consistent à reproduire à petite échelle les dé-
formations et cinématiques d’évolution de structures observées à grande échelle. Ce type
de modélisation permet de représenter différents styles de déformation et selon différents
régimes de contraintes appliqués à la boite à sable. Si l’objectif initial est de comprendre
la cinématique de déformation, il est alors depuis peu possible de remonter aux valeurs de
forces appliquées au prototype et de relier cette information aux différentes structures for-
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mées durant l’évolution de l’expérience. Ces modélisations présentent quelques problèmes
de reproductibilité d’une expérience à une autre et d’un laboratoire à un autre. Si la rigueur
est de mise afin de préparer les expériences et les prototypes parfois au millimètre près,
ces modélisations peuvent devenir également chronophages si l’on veut répéter différentes
expériences et si l’on veut faire varier différents paramètres (prototype, type de sable avec
des propriétés variables, décollement etc). Ces modélisations ont néanmoins l’avantage de
présenter des résultats aussi bien en 2D qu’en 3D.
On peut définir deux grandes parties pour introduire des principes géo-mécaniques
dans la modélisation cinématique de la déformation des bassins. Dans un premier temps
par l’utilisation de lois de comportement élastique (Maerten et Maerten, 2006,Moretti,
2008, Guzofski et al., 2009, Durand-Riard et al., 2013), ou en conservant une approche
purement cinématique (Cornu et al., 2003, Gibergues et al., 2009). Et dans un second
temps via des méthodes de simulations directes utilisant des lois non linéaires elasto-
plastiques ou elasto-visco-plastiques (Sassi et Faure, 1996,Stockmal et al., 2007,Simpson,
2009,Lovely et al., 2012,Ruh et al., 2012,Fillon et al., 2013,Ghazian et Buiter, 2014,Caër
et al., 2015,Ueda et al., 2015)
Ces méthodes de restauration, utilisées pour des coupes 2D ou des volumes 3D, de zones
structurales plus ou moins complexes, présentent l’avantage d’intégrer des matériaux aux
propriétés mécaniques élastiques hétérogènes et de pouvoir rendre la déformation entière-
ment réversible, mais elles ne permettent pas de remonter aux contraintes et au champ
de déformation. D’un autre côté, des simulations directes de déformation géologiques uti-
lisant des lois de comportement mécanique non linéaire élasto-plastique et élasto-visco-
plastique permettent de résoudre des problèmes mécaniques que ce soit à l’échelle de la
lithosphère ou à l’échelle du bassin sédimentaire (Mandl, 1988,Cundall, 1989,Mäkel et Wal-
ters, 1993, Poliakov et al., 1993, Bathellier, 1994, Sassi et Faure, 1996, Zienkiewicz et al.,
2005, Simpson, 2006, Stockmal et al., 2007, Simpson, 2009,Albertz et Sanz, 2012,Albertz
et Lingrey, 2012,Ruh et al., 2012,Smart et al., 2012,Fillon et al., 2013,Schmalholz et al.,
2014,Caër et al., 2015,Ueda et al., 2015,Liu et al., 2016).
Ces modèles mécaniques et les modélisations analogiques peuvent respectivement servir
de validation l’un envers l’autre dans le but de mettre en évidence la validité de ces
différentes modèles (Sassi et al., 1993,Barnichon et Charlier, 1996,Sassi et Faure, 1996,Ellis
et al., 2004,Buiter et al., 2006,Mary et al., 2013,Nilfouroushan et al., 2013). Néanmoins, il
faut quand même noter que les bassins sédimentaires sont des systèmes complexes dont il
est difficile de modéliser l’ensemble des processus mécaniques et des conditions aux limites,
malgré l’avancée des outils numériques au cours de ces vingt dernières années.
4.2.2 Les modélisations numériques et le champ de contrainte
L’utilisation de ces outils numériques aide à la compréhension de la distribution de ces
contraintes et de la déformation qui en est potentiellement résultante. Plusieurs études se
sont donc intéressées aux variations et à l’évolution de ces paramètres lors de la croissance
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Figure: 4.1 – Modélisation par éléments finis présentant la distribution, la magnitude
et l’orientation de a) la contrainte principale maximum, b) la contrainte principale
minimum dans une couche carbonatée après un jeu de 1000 et 2000 m le long d’une
faille sous-jacente. La contrainte compressive est négative et la contrainte extensive
est positive, d’après (Smart et al., 2012).
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de structures telles que des plis, en lien ou non avec des rampes, lors d’études à l’échelle
d’un bassin. Ainsi, les travaux de Erikson et collaborateurs (Erickson et Jamison, 1995)
permettent de définir les positions de domaines compressifs et extensifs au sein d’un pli
de rampe en prenant en compte des paramètres plastiques ou visco-plastiques intégrés
à des modèles en éléments finis et en considérant des rhéologies complexes de roches et
de déterminer la localisation et la réactivation de failles dans le toit d’un pli de rampe
(Erickson et al., 2001).
Guiton et collaborateurs (Guiton et al., 2003) ou encore Sassi et collaborateurs (Sassi
et al., 2012) ont ensuite étudié le rôle des fractures préexistantes sur le développement
des fractures syn-pli en montrant que la préexistence d’une famille de fractures impacte
sur la distribution et l’orientation des fractures qui se mettent en place postérieurement.
Différentes études utilisent ces modélisations numériques dans l’objectif de contraindre
la distribution des failles et fractures pour la comparer avec les observations de terrain,
principalement en lien avec la croissance d’un pli (Lemiszki et al., 1994, Cooke et al.,
1999,Casey et Butler, 2004,Reber et al., 2010,Frehner, 2011, Shackleton et al., 2011,Liu
et al., 2016), s’orientant principalement sur la mise en place de familles de fractures et ne
présentent pas ou peu de résultats concernant les bandes de déformation.
D’autres études discutent autour de la distribution des contraintes et de la déformation
lors de la formation d’un pli à coeur de socle (Sanz et al., 2008,Albertz et Lingrey, 2012,
Smart et al., 2012) (Figure 4.1) et montrent une répartition de la déformation et des
contraintes distribuées de façon anisotrope entre l’avant du flanc et le reste du pli (Figure
4.2). Les travaux d’Albertz et Sanz (Albertz et Sanz, 2012) s’orientent enfin sur l’évolution
des contraintes avec la profondeur et sur la localisation et la distribution de ce champ de
contraintes à travers des couches présentant des comportements hétérogènes. Les résultats
de cette étude montrent que la contrainte se localise dans les bancs indurés, mais reste
diffuse dans les bancs les moins indurés d’un pli en duplex soumis à un raccourcissement
de 2000 m.
D’un autre côté, les travaux de Souloumiac et collaborateurs (Souloumiac et al., 2009)
ont permis de prédire la distribution des contraintes tout en suivant l’évolution d’un pli de
rampe en utilisant la méthode de calcul appelé "l’analyse limite", classiquement utilisé en
géotechnique afin de déterminer la force maximale que peut supporter la structure avant
la rupture de la roche grâce à l’optimisation des approches cinématiques, correspondant à
la limite supérieure de la charge critique et de l’approche statique qui représente la limite
inférieure de cette même charge critique. Dans ce cas, seul le critère de Coulomb est utilisé
pour localiser la zone de mise en place de la déformation en ne prenant en compte que
la cohésion (c, en degrés (MPa)) et l’angle de friction interne du matériel (φ, en degrés
(◦)). D’autres lois de comportement peuvent être assignées dans les modélisations selon
le type de matériel étudié, ainsi le critère de Durcker-Präger peut être également utilisé
préférentiellement pour la caractérisation de la déformation des sols.
De récentes études utilisent l’analyse limite afin de remonter à la localisation de la
déformation et aux valeurs de contraintes associées. Grâce à cette méthode de calcul
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Figure: 4.2 – En haut, Répartition de la déformation volumétrique plastique, ex-
tensive en valeurs positives et compressives en valeurs négatives. En bas, Profils de
contraintes le long d’un puits vertical sur le toit de l’anticlinal des modèles numé-
riques, d’après(Albertz et Sanz, 2012).
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Figure: 4.3 – Résultats de calculs sous le logiciel OptumG2. A. Représentation du
prototype d’entrée avec différents matériels. B. Représentation du champ de vitesse
(Ux). C. Représentation des contraintes horizontale (xx), verticale (yy) et cisaillante
(xy). D’après (Barbe et al., 2016).
page 137
Chapitre 4. Modélisations numériques
Figure: 4.4 – Représentation des résultats de la distribution des contraintes (xx, yy,
xy) selon un puits vertical dont la localisation est donnée figure 4.3A. Les zones bleues
et roses correspondent respectivement à des régimes en extension et en compression.
Les diagrammes en rose représentent les zones présentant une déformation cassante
pour laquelle les pendages de fractures sont donnés. D’après (Barbe et al., 2016).
appliquée à des cas géologiques concrets, on peut exposer une distribution du champ
de contraintes et proposer une distribution de la fracturation comme l’ont fait Barbé et
collaborateurs (Barbe et al., 2016) dans le cadre d’un stage de Master 2, à travers une
représentation sous forme de puits verticaux à différents endroits du prototype étudié sous
forme de coupe géologique en deux dimensions (Figure 4.3). Cette représentation permet
de définir différents domaines de régimes de contraintes qui, couplés à une comparaison
avec les enveloppes de rupture permet de discuter autour de la localisation de familles de
fractures, en respectant son orientation par rapport au champ de contrainte obtenu après
re-traitrement des résultats donnés par le logiciel (Figure 4.4).
Afin d’être prédictif en termes de fracturation par rapport à un champ de contrainte
et ses valeurs variables, il est nécessaire de coupler les observations et modélisations à
des expérimentations géomécaniques se basant sur des tests sous presse en laboratoire.
Ces différents tests vont permettre de déterminer les enveloppes de rupture propre à un
matériel et donner des informations sur l’évolution des contraintes subies par la roche sur
le terrain entrainant les micro- ou meso-structures observées. C’est ce type de modélisation
que nous utiliserons dans notre étude, ce qui nécessite de décrire plus en détail le calcul à
la rupture pris en compte dans la méthode de l’analyse limite.
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4.2.3 Le calcul à la rupture, principes
Pour une description détaillée de la théorie du calcul à la rupture, le lecteur pourra
se référer aux travaux de (Cubas et al., 2008, Souloumiac et al., 2009,Mary, 2012, Pons,
2012,Caër, 2016,Yuan, 2016) qui présentent différentes approches de ce calcul.
Cette théorie du calcul à la rupture, aussi appelée Analyse Limite (ou notée L.A.
pour Limit Analysis) est couramment utilisée dans le domaine du génie civil dans le but
de déterminer la charge maximale que peut soutenir une structure avant d’atteindre la
rupture. Nous décrirons la formule de cette théorie proposée par (Salencon, 1974,Salençon,
2002). L’objectif est de déterminer la force exacte, notée QEXACTE , produisant la rupture.
Celle-ci, difficile à définir directement, peut être encadrée par deux approches. Dans un
premier temps l’approche statique, appelée également "l’approche en contraintes" a pour
but de déterminer le plus grand minorant de QEXACTE , ce qui représente la valeur de
force tectonique la plus élevée pour laquelle on puisse vérifier les conditions aux limites
du prototype, le critère de rupture et l’équilibre mécanique. C’est ce qu’on nomme plus
communément la borne inférieure. La seconde approche utilisée dans l’analyse limite est
l’approche cinématique, ou "approche en vitesses" consiste à déterminer cette fois-ci le
plus petit majorant de QExacte correspondant donc à la plus petite force tectonique pour
laquelle le prototype considéré va subir une déformation irréversible. Cette valeur est alors
aussi appelée la borne supérieure et il est donc impossible d’appliquer une force supérieure.
La force QEXACTE se situe ainsi entre ces deux bornes et la précision du résultats va
dépendre de la différence entre ces deux valeurs (Figure 4.5).
C’est en suivant cette théorie que (Maillot et Leroy, 2006) ont eu l’idée d’appliquer cette
méthode à la géologie en prenant en compte le critère de Coulomb comme discriminant
de la rupture, ce qui a pour avantage de ne considérer que deux principaux paramètres
mécaniques ; la cohésion et l’angle de friction, et de les appliquer aussi bien pour le vo-
lume du prototype que pour les discontinuités que peuvent constituer des failles ou des
décollements. Néanmoins le domaine d’application se restreint uniquement aux matériaux
frictionnels. Si dans le domaine du génie civil la problématique principale est de retrouver
la valeur de QEXACTE , en géologie, la valeur de la force ne se révèle pas être l’élément le
plus important parmi les résultats, y compris dans notre étude. La géométrie de la rupture
et les valeurs/états de contraintes au sein du prototype considéré vont présenter des so-
lutions aux problématiques majeures que peuvent rencontrer les géologues structuralistes
et/ou les géomécaniciens se concentrant sur la distribution de la déformation au sein d’un
matériau. Le logiciel OptumG2 présente l’avantage de donner des éléments de réponses
à ces deux problématiques puisqu’il présente des résultats en champs de vitesses et en
champs de contraintes. C’est avec ce logiciel que nous allons travailler pour notre étude
dans le but de caractériser la distribution de la déformation en relation avec la croissance
d’un chevauchement.
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Figure: 4.5 – Illustration de la théorie du calcul à la rupture. Encadrement de la force
exacte produisant la rupture par l’approche cinématique, donnant la borne supérieure
et l’approche statique donnant la borne inférieure. La différence entre ces deux bornes
permet d’estimer l’incertitude sur le résultat, d’après (Caër, 2016).
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4.3 Présentation du logiciel OptumG2
OptumG2 est un logiciel permettant de déterminer, par le calcul à la rupture, la
position de la rupture et l’état de contrainte en lien avec la déformation. Développé par
(Krabbenhøft et Lyamin, 2014) en collaboration avec le travail de (Souloumiac et al., 2009),
son développement est basé sur une formulation en élément finis (méthode des éléments
d’équilibre, MEE). Ce logiciel aujourd’hui plus largement utilisé notamment à travers les
applications en Géosciences permet d’utiliser les deux approches de l’analyse limite afin
d’obtenir les champs de vitesses et les champs de contraintes dans un prototype proposé.
Pour le moment, seul l’initiation de la rupture peut être obtenue et aucune évolution directe
liée à la poussée et à la déformation ne peut être donnée par le logiciel. Le maillage donné
par le logiciel, dont on peut faire varier le nombre d’éléments selon les besoins, est très
performant et peut être précisément raffiné sur la ou les zones déformées après plusieurs
itérations, le tout dans un temps de calcul plus que raisonnable (quelques secondes, voire
quelques dizaines de secondes pour les prototypes les plus complexes). Ces prototypes
d’entrée peuvent présenter toutes sortes de géométries et comporter différents matériaux
et différents niveaux de décollement, de forme droite ou courbée, finie ou interrompue,
le tout dans la limite de la stabilité gravitaire qui peut être modifiée par la cohésion du
matériau.
4.4 Objectifs de l’étude
Les principaux objectifs des modélisations numériques vont être de confirmer ou d’in-
firmer nos propositions faites concernant la mise en place à faible profondeur de bandes
de déformation dans le bassin de Tremp. Nous observerons donc l’évolution du champ de
contraintes à l’avant d’une rampe et d’un pli de propagation croissant avec l’ajout constant
de matériel syn-tectonique à l’avant de ce pli, en se focalisant sur les valeurs de contraintes
au front du chevauchement en comparant celles-ci avec les enveloppes de rupture proposées
précédemment.
4.4.1 Protocole de l’étude
Le protocole que nous allons suivre pour cette partie modélisation va donc s’orienter
sur l’étude de prototypes dessinés en coupes 2D orientées Nord-Sud qui subiront une
déformation horizontale dans le but de représenter le raccourcissement observé dans le
bassin de Tremp lors de la croissance du chevauchement de Boixols et de la mise en place
des plis du Sant-Corneli et Boixols.
Les prototypes proposés représenteront une version simplifiée du chevauchement de
Boixols afin de limiter les incertitudes concernant la cinématique, l’érosion, la sédimen-
tation. Ce chevauchement suit une géométrie d’un pli de propagation suite à l’inversion
d’une faille normale au cours du Crétacé supérieur. Nous présenterons ainsi l’évolution
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Figure: 4.6 – Evolution schématique et géométrique d’un pli de propagation proposée
par (Suppe et Medwedeff, 1990).
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d’un pli de propagation des plus basiques comme celle proposée par (Suppe et Medwedeff,
1990) (Figure 4.6), adaptée au Sant Corneli (Figure 4.7).
Puisque seule l’amorce de la déformation est donnée par le logiciel, il est impossible
d’avoir une évolution directe de la croissance du pli et du chevauchement. Nous avons
par conséquent construit différents prototypes dont la géométrie évolue en suivant la ci-
nématique d’évolution du pli de propagation (Suppe et Medwedeff, 1990). Un total de 14
étapes (Figure 4.9) de l’évolution de ce pli est alors entré dans le logiciel dans le but de
suivre l’évolution, étape par étape, de la distribution des contraintes avec la croissance
du chevauchement. Associée à cette croissance du chevauchement, le relief va croître de la
même manière et nous imposerons une sédimentation à l’avant de ce pli qui aura pour but
de représenter les dépôts syn-tectoniques étudiés précédemment dans cette étude. Aucun
effet de l’érosion ne sera pris en compte dans les modélisations.
4.5 Mise en place des prototypes
Les prototypes ont été choisis afin de représenter les problématiques selon des perspec-
tives très simplifiées, non seulement du point de vue de la géométrie mais également des
paramètres physiques et mécaniques pris en compte dans l’analyse limite.
4.5.1 Géométrie
Concernant la géométrie des prototypes, chaque prototype est équilibré et se compose
d’un volume sédimentaire présentant un niveau de décollement à sa base. Cette géométrie
se décompose en un plateau à l’avant et un prisme à l’arrière avec une pente topographique
égale à 18◦ qui a pour but de localiser la rupture au niveau de la rampe. La force Q est
appliquée sur le mur droit du prototype depuis la surface jusqu’au niveau de décollement
en profondeur.
Le prototype est ensuite normalisé afin de lui donner une taille cohérente en fonction
des valeurs de contraintes selon la profondeur. Ainsi une première étape de paramétrisation
a été nécessaire, en modifiant la taille du prototype pour que la profondeur à laquelle ce
décollement se trouve corresponde à 2000 m de profondeur, c’est à dire à une valeur de
σ3 = ρ.g.z = 45 MPa, en prenant ρ = 2300kg.m−3, g = 10m.s−2 et z représentant
la profondeur en mètres. Cette valeur de 45 MPa doit être observée dans une zone peu
impactée par la tectonique, au plus loin du mur où est appliqué la force c’est à dire à
gauche du prototype là où le gradient de contrainte verticale est peu impacté (Figure
4.8A).
4.5.2 Paramètres
Les paramètres géométriques (Figure 4.8B) vont évoluer avec le raccourcissement, de-
puis le prototype initial ("Etape 1", sans topographie au niveau du futur pli) jusqu’au
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Figure: 4.7 – Evolution schématique de la mise en place du Sant Corneli, d’après
(Mencos et al., 2011).
page 144
4.5 Mise en place des prototypes
Figure: 4.8 – A. Pli de propagation schématique et définition des paramètres géomé-
triques de ce prototype. B. Table des paramètres évoluant avec les étapes de croissance
du pli. Hi, profondeur du décollement par rapport au niveau de référence (i) ; Lpsi,
Longueur au sommet du pli pour le niveau de référence ; Li, longueur d’onde du pli
pour le niveau de référence ; A, amplitude du pli ; hr, hauteur de la rampe ; α, angle
de la rampe ; β angle du flanc avant ; S, raccourcissement ; e, épaisseur de sédiments
syn-tectoniques ; φB, angle de friction interne du volume du prototype ; φd, angle de
friction interne du décollement et de la rampe ; φS, angle de friction interne du maté-
riel syn-tectonique. Paramètres du pli définis d’après (Jabbour et al., 2012).
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prototype final ("Etape 14"). D’un autre côté, les paramètres internes, propres aux ma-
tériaux restent constants tout au long des modélisations et au sein d’un même matériau
(pas d’adoucissement ou de durcissement) afin de réduire les potentielles incertitudes sur
les résultats causées par ces variations. Les paramètres pour le volume du prototype sont
assimilés à ceux d’un matériau dont l’angle de friction interne est de 30◦ (valeur classique
pour un sable) et la cohésion de 0 kPa. Dans le décollement et la rampe, l’angle de friction
est abaissé à 4◦ et la cohésion est également nulle.
Les différentes étapes d’évolution sont modélisées dans OptumG2 et les résultats ob-
tenus permettent d’analyser non seulement les variations du champ de vitesses, localisant
la zone en cisaillement, mais également d’analyser les variations du champ de contraintes.
C’est principalement sur ce dernier point que nous allons nous focaliser pour cette étude.
Il est important de rappeler que le résultat donné par le logiciel correspond uniquement
à la déformation instantanée ("onset" de la déformation) et qu’aucune évolution directe
ne peut être observée. Les résultats sont ensuite analysés si et seulement si la déforma-
tion se localise sur la rampe principale déjà dessinée sur les prototypes. Dans certains
cas, selon la géométrie ou les paramètres physiques attribués au prototype, une rampe
néoformée peut se localiser préférentiellement à l’avant ou à l’arrière de celle pré-dessinée,
les paramètres choisis, présentés figure 4.8, ont permis de valider les résultats des modé-
lisations pour chaque étape. À partir de là, les données de contraintes sont extraites du
logiciel grâce à un tableur exporté, présentant des résultats en fonction des contraintes
principales (σ1, σ2 et σ3) et selon les directions horizontales, verticales et cisaillantes (σxx,
σyy et σxy) donné pour chaque noeud du maillage final de la modélisation. Les valeurs de
contraintes seront ensuite replacées dans un diagramme Q−P , représentant la contrainte
différentielle (Q = σ1 − σ3) et la contrainte moyenne effective (ici définie en 2D par :
P = ((σ1 + 2σ3)/3)). Il est à noter que malgré la présence d’un résultat de contrainte σ2
dans les résultats, celui-ci ne sera pas exploité puisque nous travaillons uniquement sur
des coupes en 2D avec σ2 qui n’entre pas dans le même plan d’étude que σ1 et σ3. Dans
OptumG2, cette valeur de σ2 est calculée comme la moyenne des contraintes principale
maximale et minimale. Nous préfèrerons utiliser les contraintes σ1 et σ2 = σ3 d’autant
plus que classiquement, la plupart des résultats des expérimentations géomécaniques, sur
lesquels nous nous basons pour déterminer les types de bandes formées, sont également
faites en régime biaxial (σ2 = σ3).
4.5.3 Lien avec les bandes de déformation
Ce suivi de l’évolution des contraintes est utile lorsque l’on replace les résultats obtenus
dans un diagramme Q-P, en comparant avec le type de bande formée. Celles-ci dépendent
de la position du recoupement entre l’évolution de la contrainte et l’enveloppe de rupture
du matériau. Cette position est définie par des variations du rapport Q/P qui sera un
paramètre clé à analyser dans nos résultats de modélisations. En effet, il est connu que
les bandes de compaction pure (PCB) se forment à des contraintes différentielles (Q)
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Figure: 4.9 – Schémas des prototypes d’entrée pour les modélisations de l’évolution
d’un pli de propagation.
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Figure: 4.10 – Diagramme Q-P définissant le chargement des contraintes (enfouis-
sement en bleu, puis évolution tectonique commençant par un régime extensif puis
compressif. Le recoupement de ce chemin de chargement et de l’enveloppe de rup-
ture entraine la formation de bande de déformation dont le type varie selon la zone
de recoupement. Des bandes de compaction à composante cisaillante (SECB) dans le
domaine grisé, c’est à dire quand 1.2>Q/P>0.7. On forme des bandes de compaction
pure (PCB) lorsque 0.7>Q/P>0.35, dans le domaine rosé. Enfin la déformation est
homogène lorsque le rapport Q/P est inférieur à 0.35, dans le domaine en blanc en
dessous du domaine rosé.
plus faibles que les bandes de compaction à composante cisaillante (SECB). Dans notre
étude, et en se basant sur des résultats d’observations d’expérimentations géomécaniques,
nous fixerons des domaines correspondants aux types de bandes formées en fonction de
ce rapport Q/P . Ainsi, les bandes de compaction à composante cisaillante sont formées
lorsque l’on se trouve dans la gamme 1.2 > Q/P > 0.7 (SECB, zone grisée, Figure 4.10).
Les bandes de compaction pure sont observées lorsqu’on a 0.7 > Q/P > 0.35 (PCB, zone
rosée Figure 4.10) et la déformation est considérée comme homogène (sans localisation de
bande) lorsque le rapport Q/P est inférieur à 0.35 (zone blanche sous la zone rosée Figure
4.10).
Les résultats des modélisations donnent la distribution du champ de contrainte cor-
respondant à l’activation de la rampe principale du prototype, selon un critère de rupture
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basé uniquement selon Mohr-Coulomb (pas de fermeture d’enveloppe du matériau interne
du prototype dans notre cas). Nous allons utiliser ce champ de contrainte pour étudier
l’état d’endommagement de la roche partout dans le prototype et estimer les zones les
plus susceptibles de recouper les enveloppes de ruptures que nous fixerons. Ces résultats
correspondent seulement à un état final et la mise en place ou non des bandes nécessite un
re-traîtement de ces résultats en ajoutant une fermeture du critère d’enveloppe que l’on
fera varier selon différents paramètres. Toute la compression qui existe avant d’atteindre
la rupture n’est pas présentée dans les modélisations. Ce travail se faisant en 2D, il est im-
possible de discerner le régime compressif décrochant (σ2 vertical), d’un régime compressif
inverse (σ3 vertical). La problématique d’obtenir des bandes en régime décrochant ne peut
pas être étudiée via cette méthode. Il est néanmoins possible de déterminer les domaines
en régime extensif (σ1 vertical) par rapport à un domaine compressif (σ1 horizontal).
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4.6 Simulations
Deux tests différents ont été réalisés dans cette étude.
La première analyse présente l’évolution des contraintes obtenues en fonction de la
profondeur pour chaque résultat instantané des modélisations. Ces résultats peuvent s’ap-
parenter à des données de puits, qui sont au nombre de trois et localisés en avant du pli.
Une comparaison des tendances générales des contraintes présentées par ces puits est faite
entre chaque étape de la croissance du pli.
Le second test a été fait sur les résultats des modélisations et se base sur les valeurs
de contraintes obtenues à la base des formations syn-tectoniques. Ces points mesurés sont
suivis étape par étape et voient l’épaisseur sus-jacente augmenter avec la croissance du pli
et de la rampe, entrainant donc une augmentation de l’enfouissement des points mesurés
comparés au raccourcissement. Les paramètres internes et géométriques sont les mêmes
pour les deux séries de tests.
4.6.1 Test 1 : Champs de contrainte instantané
La première partie des tests consiste à représenter les variations des contraintes princi-
pales selon un axe vertical, à la manière d’un puits, pour différentes étapes et sur différents
emplacements. Nous nous sommes focalisés ici sur l’étude des contraintes pour des étapes
relativement avancées dans la croissance du pli et du chevauchement. De ce fait les étapes
8, 10 et 12 sont analysées avec à chaque fois 3 puits (puits A, B et C), en avant de la
structure et placés à la même verticale pour toutes les étapes. Ces puits ont pour but
d’analyser les variations des contraintes et des rapports Q/P en fonction de la profondeur
depuis la surface jusqu’à une profondeur de 1000 mètres sous le niveau de base du matériel
syn-tectonique. Ce niveau de base est défini comme l’altitude 0. Pour chaque étape, les
résultats de la contrainte principale (σ1) et de la contrainte minimale (σ3) sont présentés,
accompagnés par le maillage de l’état final et les orientations de la contrainte principale
avec les zones en régime compressif ou extensif.
Sur les résultats de l’étape 8 présentés figure 4.11, on note que les deux puits les plus
à gauche du prototype (puits A et B) donnent des résultats sur une même épaisseur,
traversant 600 m de matériel syn-tectonique et les 1000 premiers mètres sous-jacents. Le
puits C, passant par le sommet du relief, est plus épais et présente des résultats sur un
total de 2200 m de profondeur.
Les puits A et B présentent une évolution relativement linéaire pour l’évolution des
contraintes principales avec la profondeur et le rapport Q/P , quant à lui, diminue progres-
sivement avec la profondeur. Le puits B, plus proche de la rampe que le puits A, présente
des contraintes plus élevés que le premier puits. Pour le puits C de cette étape 8, on ob-
serve un domaine extensif pour la partie supérieure du puits, qui s’étend sur 500 m de
profondeur, dans laquelle la contrainte verticale est supérieure à la contrainte horizontale.
En dessous de ce domaine extensif, on a le domaine compressif, la contrainte principale
maximale (sub-horizontale) augmente très rapidement vers des valeurs très élevées (proche
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Figure: 4.11 – A. Résultats des modélisations numériques données par OptumG2 pour
l’étape 8, avec la contrainte maximale (σ1), la contrainte minimale (σ3), maillage final
et orientations de la contrainte principale (les zones bleues sont en extension et le
reste est en compression). B. Résultats des valeurs de contraintes en fonction de la
profondeur sur 3 puits présentant les contraintes principales, la contrainte moyenne
(P ), la contrainte différentielle (Q) et le rapport Q/P .
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de 60 à 70 MPa). Ces valeurs sont ensuite constantes pour les zones les plus profondes.
Le rapport Q/P reste très élevé sur l’ensemble du puits et diminue avec la profondeur.
À noter que ce rapport est nul dans la zone d’inversion des contraintes, entre le domaine
compressif et extensif, puisque le différentiel des contraintes (Q) devient nul (σ1 = σ3).
Les résultats de l’étape 10 (Figure 4.12), montrent trois puits dont la profondeur étudiée
varie et augmente à chaque fois. Le puits A couvre un total de 1720 m, puis le puits B
présente 2050 m de données. Enfin le puits C expose un total de 2450 m de profondeur
depuis le sommet du pli en passant à proximité de la tête de la rampe.
Pour les résultats du puits A, les valeurs de contraintes ne sont pas impactées par la
croissance du pli. L’évolution de celles-ci reste à nouveau croissantes et linéaires avec la
profondeur, tout comme le rapport Q/P qui diminue lui aussi de façon linéaire avec la
profondeur.
Pour le puits B, les valeurs de contraintes augmentent rapidement sur le premier kilo-
mètre de profondeur. À la base des dépôts syn-tectoniques, la contrainte principale maxi-
male atteint environ 60 MPa. À partir de cette zone, l’augmentation de cette contrainte
principale est plus lente en fonction de la profondeur. De variations sont observées au
niveau des comportements des contraintes différentielle et moyenne (respectivement Q et
P ). Si la contrainte moyenne est relativement linéaire, la contrainte différentielle augmente
fortement dans la partie supérieure du puits et reste ensuite constante dans la partie in-
férieure. Cela a un impact sur le rapport Q/P , très fort en surface puis diminuant assez
rapidement lorsque Q devient constant.
Enfin le puits C présente une zone en régime extensive en surface, comme pour le
puits C de l’étape 8. Puis dans la partie compressive, la contrainte principale maximale
augmente de façon très importante lorsque le puits s’approche de l’extrémité de la rampe.
Les valeurs de σ1 atteignent 100 MPa pour des profondeurs aux alentours de 1500 à 1900
m. Dans la partie inférieure ces valeurs diminuent drastiquement, de près de moitié par
rapport au maximum observé. Le rapport Q/P obtenu reste élevé sur une bonne partie
du puits, sauf au moment de l’inversion du régime de contraintes (où il est nul), puis il
diminue assez rapidement sous la zone fortement impactée par la rampe.
Sur les résultats de l’étape 12 (Figure 4.13), on note que les trois puits présentent des
profondeurs différentes, depuis le puits le plus éloigné (2020 m de profondeur) jusqu’au
puits le plus proche de la rampe (3000 m de profondeur). Ce dernier puits a la particularité
de recouper le chevauchement et ainsi de présenter des variations de contraintes pour le
toit et le mur de la structure.
Pour cette étape, une nouvelle fois, le puits A présente les mêmes caractéristiques que
les différents puits A des étapes précédentes. Le seul changement observé se fait au niveau
des valeurs maximales des contraintes avec des valeurs de σ1 supérieures à 100 MPa au
fond du puits, c’est à dire à près de 2000 m de profondeur.
Le puits B, situé dans le flanc avant du pli, présente une augmentation relativement
rapide des contraintes, les valeurs de la contrainte principale maximum atteignent 70 MPa
puis diminuent légèrement pour des profondeurs plus élevées. Au niveau du rapport Q/P ,
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Figure: 4.12 – A. Résultats des modélisations numériques données par OptumG2 pour
l’étape 10, avec la contrainte maximale (σ1), la contrainte minimale (σ3), maillage final
et orientations de la contrainte principale (les zones bleues sont en extension et le
reste est en compression). B. Résultats des valeurs de contraintes en fonction de la
profondeur sur 3 puits présentant les contraintes principales, la contrainte moyenne
(P ), la contrainte différentielle (Q) et le rapport Q/P .
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Figure: 4.13 – A. Résultats des modélisations numériques données par OptumG2 pour
l’étape 12, avec la contrainte maximale (σ1), la contrainte minimale (σ3), maillage final
et orientations de la contrainte principale (les zones bleues sont en extension et le
reste est en compression). B. Résultats des valeurs de contraintes en fonction de la
profondeur sur 3 puits présentant les contraintes principales, la contrainte moyenne
(P ), la contrainte différentielle (Q) et le rapport Q/P .
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celui-ci reste constant sur une grande épaisseur, en fond de puits, ce rapport va diminuer
fortement vers des valeurs très faibles (Q/P<0.5).
Enfin, Au niveau du puits C, la zone extensive s’étend depuis la surface et sur une faible
épaisseur. La partie inférieure présente une augmentation rapide de la contrainte principale
maximum mais une contrainte principale minimum inférieure à l’évolution théorique des
contraintes. Au passage de la faille, dans la partie au mur de la structure, les valeurs de
contraintes sont directement très faibles et présentent même une anomalie négative avant
une légère hausse des valeurs en fond de puits, alors que la contrainte principale minimum
n’est pas ou peu modifiée par le passage de cette faille. Le rapport Q/P est très élevé
(Q/P > 1) pour la partie en extension et la partie en compression au toit du pli. La zone
d’inversion des contraintes présente une nouvelle fois des rapports très faibles (ou nuls).
Enfin, au mur de la faille, ces rapports sont très faibles, c’est à dire notés entre 0.6 et 0.4.
Observations générales :
Ces différents résultats d’analyses d’évolution des contraintes en fonction de la profon-
deur montrent différentes tendances générales. Dans un premier temps on peut distinguer
trois types de comportement de l’évolution des contraintes selon les puits étudiés. Les
puits les plus éloignés et mesurés pour les étapes les moins avancées de l’évolution du pli,
présentent une évolution linéaire des contraintes avec la profondeur. Cette tendance évolue
lorsqu’on s’intéresse à des puits plus proches de la rampe ou à des étapes plus avancées
de la formation du pli. Ainsi, l’augmentation des valeurs de contraintes est plus impor-
tante principalement dans la zone où le maillage est raffiné. Pour ces puits à proximité de
la faille, ils ont la particularité de recouper le sommet de l’anticlinal et de présenter un
domaine en extension dans la partie supérieure de celui-ci. Ce domaine est lié à l’extrado
formé par le pli. En profondeur, les orientations de la contrainte principale maximum sont
perturbées par la présence de la rampe et montrent des inclinaisons parallèles à cette der-
nière lorsqu’on se situe au toit de la structure. À l’inverse, au mur de ce pli, la contrainte
principale maximum est légèrement inclinée vers l’avant du prototype. Ces variations d’in-
clinaison du champ de contrainte vont jouer un rôle dans les orientations des bandes de
déformation potentiellement formées.
Enfin les analyses des variations du rapport Q/P montrent, qu’en surface, ce rapport
est relativement élevé, supérieur à 1, et reste même supérieur à 0.7 pour la majeure partie
des résultats des puits. Cela a pour impact de former préférentiellement des bandes de
compaction à composante cisaillante (SECB) si l’on atteint l’enveloppe pour ces profon-
deurs. Dans certains cas, la partie inférieure des puits présente des rapports Q/P plus
faibles, parfois inférieurs à 0.5, qui permet de mettre en place des bandes de compaction
pure (PCB). Pour compléter cette observation nous avons modélisé les variations de ce
rapport sur l’ensemble des prototypes et pour chacune des étapes (Figure 4.14). Cette
observation va à l’encontre de la plupart des propositions faites concernant l’occurrence
des bandes de déformation et principalement des observations faites par Fossen et colla-
borateurs (Fossen et al., 2017) qui notent une mise en place préférentielle des bandes de
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compaction pures à faible profondeur, contrairement à la mise en place généralement plus
profonde des bandes de compaction à composante cisaillante.
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Figure: 4.14 – Résultats des modélisations pour les différentes étapes de l’évolution
du pli. Représentation de l’évolution du rapport Q/P. Rapport Q/P inférieur à 0.35,
en blanc, représente la déformation homogène. Rapport Q/P Entre 0.35 et 0.7, en
rouge, représente la déformation permettant la mise en place de bandes de compaction
pure (PCB). Rapport supérieur à 0.7, en noir, représente le domaine de déformation
permettant la mise en place de bande de compaction à composante cisaillante (SECB).
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4.6.2 Test 2 : Evolution des contraintes
La seconde partie des tests consiste à analyser l’évolution des contraintes en suivant
différents points localisés à la base des sédiments syn-tectoniques, à l’avant du pli (Figure
4.9). Ainsi, 6 points sont sélectionnés pour les mesures de contraintes, notés de I à VI.
La position de ces points ne varie pas horizontalement pour les sept premières étapes, les
variations de ces valeurs vont ainsi dépendre de l’enfouissement avec l’évolution du pli,
mais aussi de la croissance de la rampe dont la tête va s’approcher de la surface et des
points. À partir de l’étape 8 les points les plus proches de la rampe (point VI, puis point
V à l’étape 12) vont passer la charnière des sédiments syn-tectonique. Il faudra également
prendre en compte le relief de l’anticlinal qui va localiser l’ajout du matériel au-dessus
des points mesurés les plus à droite. L’évolution des contraintes pour chaque point donné
se fait tout d’abord à travers une représentation des valeurs de contraintes maximales
(σ1) et minimale (σ3) en fonction de la profondeur (Figure 4.15), puis sous la forme d’un
diagramme Q−P , depuis des valeurs faibles observées en surface jusqu’à des valeurs plus
élevées avec l’enfouissement. Les points mesurés à faible profondeur correspondent aux
étapes précoces de la croissance du pli et de la sédimentation en avant de celui-ci. À
l’inverse, les points les plus profonds représentent les contraintes obtenues pour les étapes
les plus tardives de la cinématique de formation du pli.
Le point I, le plus éloigné de la rampe (représenté par un rond bleu sur les schémas
de la figure 4.9) servira de résultat témoin par rapport aux autres points sélectionnés,
localisés plus proches de la zone déformée. Il est à noter aussi que pour ce premier point,
les valeurs ne sont pas prises exactement à l’extrémité du prototype pour éviter les effets
de bords. À noter également que la distance entre chaque point ne varie pas pendant
toute l’évolution du pli, ainsi les points ayant passé la charnière dans les sédiments syn-
tectoniques présentent une évolution différente des autres en terme d’enfouissement (Point
VI , Figure 4.9).
Les évolutions des contraintes principales maximum (σ1) et minimum (σ3) sont pré-
sentées figure 4.15. La tendance d’évolution de la contrainte principale maximum est re-
lativement linéaire avec la profondeur pour la majorité des points, en suivant un gradient
moyen de 55 MPa/km. Quelques points particuliers sortent de cette tendance, notamment
pour les derniers point IV et V situés à plus de 1500 m de profondeur lors de l’étape 14.
Ces points présentent des valeurs très faibles de la contrainte principale maximum, ce qui
s’explique par leur position à ce moment de la cinématique du pli et plus précisément à
cause de leur position par rapport à la faille. Ces deux points ont, en effet, la particularité
de se localiser juste en dessous de la tête de la faille dans les deux dernières étapes. Les
points VI des étapes 7 à 14 se positionnent à profondeur constante, autour de 1000 m de
profondeur et présentent de larges variations de valeurs, liées à la position relative de ces
points par rapport à la rampe croissante. Les étapes 10 à 13 présentent également des
valeurs relativement faibles pour ce point VI duent au fait de la proximité de la zone en
extension sus-jacente qui "isotropise" les valeurs de contraintes principales et réduit ce σ1.
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Figure: 4.15 – Graphique de gauche : valeurs des contraintes principales maximum
(σ1) correspondantes aux différents points de mesures effectuées sur les résultats des
modélisations, en fonction de la profondeur de ces mesures. Graphique à droite : Va-
leurs des contraintes principales minimum (σ3) pour les différents points de mesures,
en fonction de la profondeur.
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Pour la contrainte principale minimum, la majorité des points suit le gradient théorique de
l’évolution de la contrainte verticale donnée par la relation σ3 = ρ ∗ g ∗ h. En profondeur,
les valeurs obtenues s’écartent légèrement des résultats attendus et présentent alors des
valeurs plus basses.
Les représentations en diagramme Q− P permettent de suivre, dans le même temps,
l’évolution des contraintes, et l’évolution de la croissance du pli. De cette façon, il est
possible et de localiser la position des valeurs de contraintes par rapport aux domaines
précédemment définis en fonction du rapport Q/P et des différents types de bandes po-
tentiellement formées (Figures 4.16).
L’évolution des valeurs de Q et P pour le point I (un), le plus éloigné de la zone active
(Cercles bleus), est linéaire au fil des étapes et se positionne à la limite des deux domaines
présentés, suivant donc un rapport proche de Q/P = 0.7. Les résultats du point II (Carrées
violets) présentent une tendance similaire pour les premières étapes jusqu’à l’étape 8 à
partir de laquelle ce rapport augmente et positionne les résultats dans le domaine des
bandes de compaction à composante cisaillante. Les valeurs de contraintes sont légèrement
supérieures à celles du point I lorsque l’on compare chaque étape respectivement. Seuls les
trois premières étapes du point III (Triangles marrons) suivent la tendance linéaire avec
un rapport proche de Q/P = 0.7. Les étapes suivantes montrent une nouvelle tendance
linéaire suivant un coefficient directeur plus important. Chacun des points est dans ce
cas-là aussi situé dans la partie grisée du diagramme (1.2>Q/P > 0.7) Une tendance
similaire s’observe pour l’évolution des contraintes du point IV (Losanges verts), à la seule
exception de l’étape 14. Cette dernière propose des valeurs de contrainte différentielle et
de contrainte moyenne relativement faibles par rapport aux étapes précédentes. C’est le
seul point de la série de mesures se positionnant dans le domaine rosé caractérisant le
mode de déformation de type bande de compaction pure et il se situe sous l’extrémité
de la rampe. L’avant dernier point, représenté par les hexagones jaunes (Points V), suit
globalement le même chemin de chargement que le précédent point. L’évolution est dans
un premier temps constante et linéaire jusqu’à l’étape 13 puis 14 à partir desquelles les
valeurs diminuent. Cependant, pour cette série, tous les points mesurées restent dans le
domaine grisé definissant les bandes de compaction à composante cisaillante. Enfin, le
point VI, situé au plus près de la zone active, présente également une première partie
linéaire de l’évolution des contraintes, jusqu’à l’étape 7. À partir de l’étape 8, les résultats
ne suivent plus une tendance bien définie. Les résultats varient alors entre le domaine des
SECB et des PCB, jusqu’à présenter un résultat en domaine de déformation homogène
(étape 13). On peut remarquer que les résultats pour les étapes terminales de la croissance
du pli (étapes 10 à 14) restent relativement très faibles en comparaison avec ce que l’on
peut imaginer à proximité de la faille active.
Il faut noter que les résultats des points ayant passé la charnière dans les dépôts
syn-tectoniques, sont affichés en grisés (Figure 4.16). Tous ces points représentent des
résultats hors de la tendance linéaire liée à l’enfouissement relatif des mesures. Ces points
présentent des résultats plus faibles que les précédentes étapes et tendent à se disposer
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Figure: 4.16 – A. Diagramme Q − P pour le point 1 (point témoin). B. Diagramme
Q−P pour le point 2. A. Diagramme Q−P pour le point 3. B. Diagramme Q−P pour
le point 4. A. Diagramme Q−P pour le point 5. B. Diagramme Q−P pour le point 6.
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Figure: 4.17 – Graphique représentant les rapports Q/P pour chaque mesure faites sur
les modélisations en fonction de la distance à la tête de la rampe. La partie supérieure
droite du graphique correspond aux points localisés en avant de la verticale à la tête de
la rampe (à gauche) et la partie inférieure gauche correspond aux points positionnés
en arrière de la verticale de la tête de la rampe (à droite). Différents domaines sont
déterminés de la tendance globale observée dans ce graphique : Partie verte pour
les points les plus éloignés avec un faible rapport Q/P (<0.7), partie orange pour les
résultats intermédiaires, partie rouge pour les points les plus proches de la rampe
présentant un fort rapport Q/P (>0.7) et enfin une partie marron pour les points
localisés sous la tête de la rampe, au plus proche de celle-ci mais avec un rapport Q/P
faible (<0.7).
vers le domaine rosé pour lequel le rapport Q/P est plus faible (0.7>Q/P>0.35) que dans
la tendance linéaire.
Nous avons également analysé l’impact de la distance entre la tête de la faille et les
points mesurés et plus exactement sur les rapports Q/P obtenus sur ces différents points.
Ainsi chaque résultat est représenté sur le graphique figure 4.17. Les résultats sont pré-
sentés depuis les points les plus éloignés jusqu’aux points les plus proches de la faille.
Les points témoins (Point I), situés entre 15000 et 11000 m de la tête de la rampe,
montrent des rapports Q/P relativement faibles comme attendu au vu de l’évolution dans
le diagramme Q−P précédemment présenté figure 4.16. Ces résultats montrent en réalité
une légère variabilité entre des valeurs de Q/P = 0.75 et 0.5.
Les points suivants (Points II, III et IV) présentent quelques différences dans les résul-
tats. Les premières étapes de ces séries de mesures donnent des résultats comparables avec
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le point témoin (Point I), puis les rapports vont augmenter, passant de 0.75 à environ 0.9
lorsque les points mesurés se retrouve à 5000 m ou moins de la tête de la rampe, Pour les
étapes les plus tardives, les résultats présentent des rapports qui restent constants avec
des valeurs de 0.9.
Les points initialement les plus proches de la rampe (Points V et VI), présentent des
rapports Q/P très élevés dès les premières étapes de mesures se positionnant dans la
tendance des étapes tardives des points de mesures précédents, lorsque la distance D est
inférieure à 4000-5000 m. Les étapes présentant des points passés de l’autre côté de la
charnière des dépôts syn-tectoniques (aux contours grisés sur la figure 4.17) sont affichées
dans la partie inférieure gauche du graphique. La plupart de ces points suivent cette même
tendance avec des rapports Q/P élevés. Il existe néanmoins quelques points qui présentent
des rapports plus faibles et qui se positionnent donc dans le domaine rosé du graphique.
Ces points sont essentiellement situés à 1000 m de l’extrémité de la faille et se positionne
ainsi à proximité de la zone en extension localisée au sommet de la structure. Ce domaine
extensif perturbe le champ de contrainte sous-jacent et réduit localement le différentiel de
contrainte (Q).
La tendance générale observée grâce à ces résultats montre un lien entre les distances
et les rapports Q/P . Ainsi, pour des distances importantes par rapport à la rampe les
rapports Q/P sont faibles (Q/P<0.7), cela s’observe pour les points les plus éloignés et
pour les premières étapes des points les plus proches. On peut déterminer une distance
limite caractérisant ce domaine qui comprend les points situés à plus de 5000 m de la tête
de rampe. Dans un second temps, on peut noter une tendance caractérisant un domaine
transitionnel de ces rapports avant d’arriver vers des valeurs plus élevées. Ce domaine
intermédiaire est ainsi globalement localisé entre 5000 et 4000 m. Enfin le dernier domaine,
facilement repérable, concerne les points les plus proches de la rampe présentant alors des
rapports très élevés et qui restent constant en s’approchant de cette dernière. On peut
définir que ce domaine se positionne entre 4000 et 500 m.
On peut également ajouter à ce dernier domaine les points passés de l’autre côté de la
charnière des dépôts syn-tectoniques, qui qui présentent des résultats différents, qui eux
montrent des rapport plus faibles et peuvent être considérés comme un autre domaine à
part (Figure 4.17).
La position de ces domaines, au niveau des points de mesures, est reportée sur la figure
4.18 pour plusieurs étapes (2, 4, 10, 12 et 14). Cette figure permet de représenter les zones
non perturbées par la rampe (entourée en vert) de ceux faiblement ou fortement perturbés
par la croissance de cette rampe (entourées en orange et rouge). On place enfin le dernier
domaine caractérisant la zone sous la tête de la rampe. Ces domaines définis à la fois
par la distance mais également par des valeurs de rapports Q/P permettent de prédire le
potentiel type de déformation qui pourrait se mettre en place à différentes positions. Ainsi,
pour le domaine le plus éloigné, le faible ratio observé ne permettrait de former que des
Bandes de compaction pures (ou PCBs), mais les valeurs de contraintes restent très faibles
pour ces distances. Pour la zone intermédiaire (en orange), on pourrait observer la mise en
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Figure: 4.18 – A. Localisation des différents domaines sur plusieurs étapes de l’évo-
lution de la structure, d’après les résultats des rapports Q/P obtenus figure 4.17. B.
Exemples de structures potentiellement mises en place selon les domaines en compa-
raison avec l’orientation du champ de contrainte obtenu dans les résultats des modé-
lisations.
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place de bandes de compaction pures et de bandes de compaction à composante cisaillante
(SECBs) avec des valeurs de contraintes légèrement supérieures. Pour les zones les plus
impactées par la rampe, seules les bandes de compaction à composante cisaillante peuvent
se former avec ces rapports aussi élevés. Les valeurs de contraintes pouvant être elles aussi
élevées, on peut imaginer que le réseau potentiellement formé serait de plus en plus dense
en s’approchant de la rampe. Enfin, pour la zone sous la rampe, les faibles ratios permettent
la mise en place de bandes de compaction pures uniquement. Présentant des valeurs de
contraintes relativement élevées dans cette zone, la densité des structures pourrait être là
aussi impactée. Enfin l’orientation du champ de contrainte, jusqu’ici relativement constant
et coaxiale au plan de stratification au vu des résultats des modélisations, est modifiée par
la rampe en présentant une contrainte maximale différente de la contrainte horizontale et
entrainant la formation de PCBs non perpendiculaires à la stratification, suivant plutôt le
pendage de la rampe.
4.6.3 Localisation et distribution de la déformation
Nous avons analysé les résultats de contraintes obtenus précédemment (tests 1 et 2) et
nous les avons comparés aux propriétés mécaniques de différents matériaux correspondant
à des roches afin de prédire la distribution et le type de déformation mise en place ou non
selon les variations de matériel et selon l’évolution du pli.
Quatre matériaux ont été choisis pour tester les résultats des modélisations et ainsi
déterminer si des bandes de déformation pouvaient se former et si oui, de quel types et
à quels endroits, au sein des quatre réservoirs testés. Nous avons préférentiellement sélec-
tionné des roches présentant une résistance faible à la déformation et dans lesquels il a déjà
été possible d’observer des bandes de déformation. Cela se traduit par des caractéristiques
de déformation sous contraintes hydrostatiques relativement faibles (P* faible <150 MPa).
Caractéristiques mécaniques pour le grès de Boise II
Le premier est le grès de Boise II , étudié à plusieurs reprises dans des expérimentations
géomécaniques principalement (Wong et al., 1997), ses caractéristiques pétrophysiques et
mécaniques sont aujourd’hui bien connues. Il présente une porosité de 35%, un rayon de
grain moyen de 0.28 mm et sa composition modale est représentée par 67 % de quartz,
14 % de feldspaths, 13% d’argiles et 2% de mica. Le P* a été observé à partir de 42 MPa
(Wong et al., 1997) et sera noté comme l’enveloppe 1 (ou "Env 1" Figure 4.20).
Caractéristiques mécaniques pour la calcarénite empirique d’Aren
Le second matériel analysé est la calcarénite de la formation d’Aren, dont les propriétés
pétrophysiques moyennes ont été extraites des différents sites analysés par (Robert et al.,
2018). La porosité moyenne est de 35% alors que le rayon moyen des grains pour l’ensemble
des sites est de 0.12 mm. A partir de ces résultats nous avons calculé la valeur de P* = 116
MPa en suivant la relation empirique de (Zhang et al., 1990,Wong et al., 1997). L’enveloppe
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est identifiée comme "Env 2" (Figure 4.20). Dans nos travaux présentés précédemment
(Robert et al., 2018), nous avons montré que les enveloppes de rupture définies à partir
de cette relation empirique ne pouvaient pas permettre d’expliquer la mise en place de
bandes de déformation pour un faible enfouissement. Le faciès différent d’un grès pur avec
la présence non négligeable de bioclastes est proposé comme étant le paramètre à l’origine
de la non corrélation entre contrainte et enveloppes de rupture. C’est ce que nous allons
tester ici.
Caractéristiques mécaniques pour la calcarénite théorique d’Aren
A la suite de la proposition du critère de rupture à travers la relation empirique et
de la non cohérence des résultats initiaux de (Robert et al., 2018), un critère de rupture
théorique a été proposé afin d’expliquer la présence de bandes de déformation sous un
faible enfouissement, dont la valeur de la déformation sous contrainte hydrostatique a été
déterminée à 30 MPa (résultat moyen des différentes enveloppes de ruptures proposées
par (Robert et al., 2018)), l’enveloppe est notée "Env. 3" (Figure 4.20). Les résultats
permettront de confirmer ou d’infirmer les hypothèses avancées dans cette précédente
étude.
Caractéristiques mécaniques pour le grès à porosité évolutive
Enfin, un dernier matériel est proposé, dont les propriétés pétrophysiques sont va-
riables au cours de l’enfouissement, puisque la porosité dépendra de la profondeur, suivant
la courbe moyenne d’évolution de la porosité en fonction de la compaction des grès pro-
posée par (Rieke et Chilingar, 1974) (Figure 4.19). Les enveloppes de rupture sont alors
recalculées via la relation empirique de (Zhang et al., 1990,Wong et al., 1997) en utili-
sant des valeurs de porosité de 42 % en surface, évoluant vers des valeurs autour de 22%
à 2 km de profondeur. Le rayon moyen des grains est fixé arbitrairement à 0.25 mm et
restera inchangé avec l’enfouissement. Les résultats en fonction de ces enveloppes seront
représentées dans une figure à part (Figure 4.23).
Ces propositions d’enveloppes de ruptures ne prennent pas compte de la pression de
fluide, et ne considèrent pas d’arrangement lié à la compaction des sédiments pendant
l’enfouissement (sauf pour le dernier cas) et ne présentent pas de rôle de la cimentation
et du remplissage de la porosité ni par le strain hardening et la localisation de précédents
évènements pouvant former des micro-structures.
Résultats
La localisation de la déformation est décrite d’une roche à l’autre en suivant les résultats
des tests en évolution de (Tests 2), point par point (Figure 4.20).
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Figure: 4.19 – Construction des enveloppes évolutives. A. Relation entre porosité et
profondeur d’après des observations de roches silicoclastiques obtenues d’après (Rieke
et Chilingar, 1974), modifié d’après (Fossen et al., 2017). B. Enveloppes positionnées
d’après la relation empirique de (Zhang et al., 1990,Wong et al., 1997) pour une taille
des grains fixée à R = 0.25 mm. La profondeur de chaque enveloppe respective est
indiquée le long de celles-ci.
Boise II La comparaison des résultats d’évolution des contraintes avec l’enfouissement
et la croissance du pli, en considérant le volume du prototype comme suivant le critère
de rupture du grès Boise II (P* = 42 MPa) permet d’observer des structures à différentes
étapes de l’évolution pour différentes zones étudiées (Figure 4.20, l’enveloppe des grès de
Boise II est notée "Env. 1"). Dans un premier temps, l’évolution des contraintes pour le
point témoin (point I) ne permet pas d’entrainer la mise en place de bandes de défor-
mation dans cette zone, quel que soit l’étape analysée. Avec ce critère de rupture aucune
déformation n’est envisageable selon les paramètres attribués et la géométrie/cinématique
proposée du pli (Figure 4.21) lorsque l’on se trouve à une très grande distance de la zone
déformée.
C’est à partir de l’étape 7 que des bandes de déformation se mettraient en place, au
niveau du point VI, à l’étape 8 pour le point V et à partir de l’étape 9 pour le point
IV. À partir de l’étape 10, les bandes de compaction à composante cisaillante se forment
au niveau des points III, IV et V, mais plus au niveau du point VI qui a déjà passé la
charnière du flanc avant du pli et se positionne plus haut que tous les autres points. Ces
structures s’étendent jusqu’au point II à l’étape 12, et ne sont toujours pas observée au
niveau du point VI. Enfin, à l’étape 14 les points II, III et IV présentent des bandes de
compaction cisaillantes, on peut noter l’absence de ces structures au niveau des points
V et VI localisés respectivement juste en-dessous et juste au-dessus de l’extrémité de la
rampe, réduisant localement les valeurs de contraintes (Figure 4.21).
La profondeur minimale a partir de laquelle les bandes de déformation sont apparues
est d’environ 700 m pour l’ensemble des points.
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Figure: 4.20 – Diagramme Q− P pour le point 1 (point témoin) et position des enve-
loppes. Diagramme Q−P pour le point 2. Diagramme Q−P pour le point 3. Diagramme
Q − P pour le point 4. Diagramme Q − P pour le point 5. Diagramme Q − P pour le
point 6, les symboles grisés représentent les points ayant passé la charnière des dépôts
syn-tectoniques (de l’étape 10 à l’étape 14).
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Figure: 4.21 – Localisation de la mise en place des bandes de déformation dans le cas
des grès de Boise II pour les étapes 2, 6, 10, 12 et 14 des modélisations. Représentation
des régimes de déformation en fonction du rapport Q/P et des types de bandes formées
(SECB ou PCB).
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Calcarénite de Tremp, Critère de rupture empirique Dans le cas du matériel
suivant le critère de rupture avec un seuil de déformation hydrostatique proposé empiri-
quement à P* = 116 MPa. Les valeurs de contraintes sont trop faibles pour permettre la
mise en place de la déformation et d’atteindre cette enveloppe (Figure 4.20). Cela confirme
nos hypothèses (Robert et al., 2018) en proposant que les valeurs de contraintes soient trop
faibles pour former les bandes observées dans la formation d’Aren du bassin de Tremp, à
faible enfouissement en suivant un tel critère de rupture.
Calcarénite de Tremp, Critère de rupture théorique Afin d’expliquer la forma-
tion des bandes du bassin de Tremp à faible enfouissement, il est proposé d’attribuer un
critère de rupture basé sur une proposition théorique pour la calcarénite de la formation
d’Aren, définie par sa valeur de P* = 30 MPa. La rupture est alors atteinte plus rapi-
dement que pour le grès de Boise II présenté précédemment (Figure 4.22). Il est alors
possible de former des bandes à partir de l’étape 6 pour laquelle les points III, IV, V et VI
présentent des bandes de compaction à composante cisaillante. Le point II se positionne
dans le domaine "transitionnel" d’après nos mesures ponctuelles plus précises que la lecture
graphique de la figure 4.22), il est alors possible de former des bandes hybrides entre la
compaction pure et la composante cisaillante associée à la compaction. À l’étape 10, ces
mêmes points atteignent la rupture. On remarque également le point II se situe encore
une fois proche du régime transitionnel comme définit par le rapport Q/P observé dans
les résultats de modélisations. Il sera alors possible pour ce point de mettre en place des
bandes "transitionnelles" caractérisées par un comportement entre les bandes purement
compactantes et les bandes compactantes à composante cisaillante. Enfin les étapes 12 et
14 permettent l’apparition de bandes de déformation sur chaque point mesuré, y compris
pour le point I très éloigné de la zone déformée, pour lequel les bandes sont purement
compactantes. Dans les autres cas, les bandes observées sont à composante cisaillante,
sauf dans le cas particulier du point V de la dernière étape, localisé sous l’extrémité de la
rampe, qui présente un rapport Q/P très faible ce qui, par conséquent, permettra la mise
en place de bandes de compaction pures.
Pour ce critère de rupture, proposé arbitrairement pour correspondre aux observations
de terrain, les bandes de déformation peuvent se mettre en place à partir d’une profondeur
de 450 m, ce qui correspond bien à ce qui est attendu d’après les hypothèses faites par
Robert et collaborateurs (Robert et al., 2018).
Enveloppe à porosité variable Pour ce dernier matériel testé, la porosité est variable
et diminue en fonction de la profondeur, ce qui induit une évolution du critère de rupture
(42 % en surface jusqu’à 20 % à 2000 m de profondeur, ce qui entraine, avec une taille des
grain supposée fixe de R = 0.25 mm, une variation des enveloppes avec la profondeur de 29
MPa en surface jusqu’à 90 MPa à 2000 m de profondeur). Ces enveloppes représentant des
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Figure: 4.22 – Localisation de la mise en place des bandes de déformation dans le cas
de la calcarénite de Tremp (critère de rupture théorique proposé par (Robert et al.,
2018)) pour les étapes 2, 6, 10, 12 et 14 des modélisations. Représentation des régimes
de déformation en fonction du rapport Q/P et des types de bandes formées (SECB
ou PCB).
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Figure: 4.23 – Diagramme Q-P représentant les différents chemins de chargement
exposés précédement. Seuls les points des étapes permettant une mise en place des
bandes de déformation sont placés sur ce graphique pour le critère de rupture évolutif.
Comparaison avec l’évolution des enveloppes de rupture en fonction de la profondeur
selon leur définition empirique P∗ = β(Porosité∗Rayon des grains)(−3/2) (Zhang et al.,
1990,Wong et al., 1997)
profondeurs, nous comparerons alors les points mesurés selon la profondeur qu’il présente
suivant les différentes étapes d’évolution du pli.
Ainsi, les bandes de déformation peuvent se mettre en place seulement entre les étapes
10, 12 et 14. Pour l’étape 10, seules des bandes de compaction à composante cisaillante
peuvent se former au niveau du point II, III et IV, à des profondeurs entre 750 m et
1150m suivant la position des points au niveau du flanc avant. Pour l’étape 12, les bandes
de compaction à composante cisaillante vont se mettre en place uniquement au niveau du
point II à une profondeur de 1000 m. À l’étape 14, le même résultat est observé, ici pour
une profondeur de 1130 m.
Avec ces critères de ruptures variables avec la profondeur, la mise en place des bandes
de déformation est très limitée. Cela montre en grande partie pourquoi les bandes de
déformation sont des objets peu représentés ou peu observés en domaine compressif. Le
rôle combiné de la porosité décroissante (ici uniquement lié à la compaction) avec la
profondeur, avec, à l’inverse, la contrainte tectonique qui augmente en même temps que le
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Figure: 4.24 – Localisation de la mise en place des bandes de déformation pour un
grès à porosité variable avec la profondeur, pour les étapes 2, 6, 10, 12 et 14 des
modélisations. Représentation des régimes de déformation en fonction du rapport
Q/P et des types de bandes formées (SECB ou PCB).
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pli croît, sont deux paramètres en compétition à prendre en compte dans l’expression de
la déformation localisée. Dans le cas des bandes, la porosité décroît de façon trop rapide
pour permettre de former des bandes de déformation de façon plus répandue dans les grès
plus ou moins poreux. De plus, dans ce dernier cas présenté, le remplissage chimique de la
porosité par cimentation, n’est pas pris en compte et peut s’ajouter comme un paramètre
défavorisant la mise en place de telles structures.
4.7 Discussions
4.7.1 Rôle de la rampe
Les tendances observées dans les deux séries de tests montrent qu’il existe des zones
non impactées par la déformation et la croissance du pli puisque l’évolution des contraintes
reste linéaire, tout en étant soumis à un régime compressif. Cette zone concerne les points
I et II (les ronds bleus et triangles marrons pour les tests 2), ou les puits A et B pour les
étapes 6 et 8 des tests 1, ne présentant uniquement qu’une augmentation des valeurs des
contraintes sans perturbations locales. En s’approchant de la faille, on observe un début de
la perturbation de la rampe sur les contraintes qui ne présentent plus une tendance linéaire
dans les résultats de puits mais pour lesquels on observe la présence d’une augmentation
locale plus ou moins large des contraintes. Ces anomalies semblent correspondre aux zones
où le maillage est raffiné dans les résultats de modélisations. Dans ces zones-là, le rapport
Q/P est généralement très élevé, la plupart du temps supérieur à 1 et permettrait la mise
en place de bandes de compaction à composante cisaillante (SECB). La largeur de cette
zone, en terme de profondeur, semble liée à la distance à la tête de la rampe ; lorsque l’on
observe les résultats d’un puits assez éloigné de la rampe, mais suffisamment proche pour
être impacté par cette dernière, l’anomalie positive des contraintes va être plus large que si
on se place très proche de la rampe. Cette zone est parfois suivie d’une anomalie négative,
situé juste en dessous, qui correspondrait à une zone d’ombre de contrainte, que l’on peut
localiser sous l’extrémité de la rampe. Cette dernière zone présente des rapports Q/P très
faibles. Enfin, juste au-dessus de la zone raffiné du maillage en "V", on peut observer une
zone où le rapport Q/P diminue à nouveau pour enfin localiser un domaine en régime
extensif proche de la surface.
4.7.2 Contraintes principales maximale et minimale
Les résultats des valeurs de contraintes montrent la plupart du temps un régime com-
pressif tectonique, favorisant la mise en place d’une contrainte principale maximum en
position horizontale dans les dépôts syn-tectonique. Les valeurs de cette contrainte prin-
cipale maximum dans ces dépôts peut s’élever aux alentours de 90 MPa (Etapes 10 et
12, pour les puits C, Figures 4.12 et 4.13, à l’atitude 0 m). Dans ces cas-là, la contrainte
principale minimum atteint quant à elle à 30 MPa, impliquant un rapport σ1/σ3=3.2. On
peut ainsi montrer que les valeurs de contraintes sont ainsi bornées à travers le rapport
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σ1/σ3<3.2, ce rapport ayant déjà été proposé en se basant sur des observations de données
in-situ (Reynolds et al., 2003), mais reste légèrement différent de celui proposé à partir
de calculs théoriques en utilisant le critère de rupture de Coulomb (σ1/σ3 < 2) (Townend
et Zoback, 2000,Sternlof et al., 2005). On peut alors conclure que nos modélisations sont
cohérentes en comparaison avec des observations géologiques de valeurs de contraintes
réelles.
4.7.3 Rôle de la friction de la rampe sur les contraintes
Les valeurs de friction des matériaux ont dans un premier temps été attribués arbi-
trairement en se basant sur des valeurs comparables à ce qu’on peut mesurer sur des
matériaux géologiques classiques, comme les sables pour le prototype (φB = 30◦) et pour
un niveau de décollement présentant une friction interne très faible (ici φD = 4◦). Sans
modifier les valeurs de la friction interne de la structure, nous avons changé les valeurs
de frictions internes du décollement et de la rampe en l’augmentant (φD = 6◦) et en la
diminuant (φD = 2◦) légèrement pour observer l’impact que cela aurait sur les contraintes.
Les comparaisons des résultats, fait sur des étapes avancées du pli (étape 8 et 10) montrent
que ces légères variations de l’angle de friction interne de la rampe n’ont pas d’impact sur
les valeurs des contraintes obtenus sur des puits proches de la rampe, en avant de celle-ci
(Figure 4.25).
Une trop forte augmentation de cette friction va entrainer une modification dans la
localisation de la déformation en favorisant la mise en place d’une nouvelle rampe et d’un
rétro plus en arrière du prototype plutôt que d’utiliser la rampe déjà formée (Figure 4.26).
Ces résultats dépendent également de la géométrie du prototype initial, c’est pour cela
que les résultats sont différents entre l’étape 8 et l’étape 10.
4.7.4 Rôle des fluides
Dans notre étude nous n’avons pas pris en compte le rôle des fluides, que ce soit en
considérant des fluides présents dans la porosité du matériau, mais également au niveau
du décollement et de la rampe pour nos calculs en post-traitement. En effet, il est admis
que ces fluides ont un impact sur la friction effective des matériaux et un rôle crucial dans
la déformation (Le Pichon et al., 1993). La prise en compte de ces fluides nécessiterait des
modifications dans les paramètres attribués pour nos prototypes, ce qui aurait un impact
sur les résultats d’un point de vue de la localisation de la déformation ainsi que dans
sa distribution. Il est également connu qu’en considérant ces fluides suivant un gradient
hydrostatique en fonction de la profondeur, leur impact sur la position des enveloppes
serait croissant avec l’enfouissement, en réduisant la valeur seuil de la déformation sous
contrainte hydrostatique en décalant les enveloppes de rupture vers la gauche dans les
diagrammes de Mohr et Q− P . Ces changements modifieraient grandement les résultats,
d’autant plus encore si on considère des fluides en surpression dans le volume poreux, fa-
vorisant la déformation, mais compliqueraient les modélisations et les variables à prendre
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Figure: 4.25 – A. Résultats des variations de contraintes en fonction de la profondeur
pour l’étape 8 sur les puits B et C (voir localisation de ces puits Figure 4.11), test avec
les friction internes φD = 2◦, φD = 4◦ (résultats précédents) et φD = 6◦. B. Résultats des
variations de contraintes en fonction de la profondeur pour l’étape 10 sur les puits B
et C (voir localisation de ces puits Figure 4.12), test avec les friction internes φD = 2◦,
φD = 4◦ (résultats précédents) et φD = 6◦.
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Figure: 4.26 – Test de différents angles de friction internes du décollement et de
la rampe et l’impact sur la localisation de la déformation. A. Etape 8, évolution
de la friction interne depuis φD = 4◦ jusqu’à φD = 10◦, les résultats présentent une
déformation sur la rampe préexistante pour les tests φD = 4◦, φD = 6◦ et φD = 8◦ et
sont donc valides, mais cette déformation se localise en arrière de la rampe pour le test
φD = 10◦. B. Etape 10, évolution de la friction interne depuis φD = 4◦ jusqu’à φD = 10◦,
les résultats sont valides pour les tests φD = 4◦ et φD = 6◦ (malgré l’apparition de la
déformation en arrière du prototype. Les valeurs de fiction et φD = 8◦ et φD = 10◦ sont
non conformes avec ce que l’on veut observer.
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en compte. Le seul moyen de prendre en compte le rôle des fluides dans nos modélisations
sous OptumG2 serait d’attribuer des valeurs de frictions internes plus adaptées aux ma-
tériaux, en considérant une friction effective avec des valeurs plus basses que les valeurs à
sec que nous avons utilisés.
4.7.5 Alternances de couches
De précédentes études ont montré que des alternances de couches compétentes et moins
compétentes, comme des alternances marno-calcaires ou argilo-gréseuses, peuvent présen-
ter des résultats plus hétérogènes en ce qui concerne la distribution des contraintes. Dif-
férentes études montrent en effet que les roches les plus rigides ont tendance à localiser
la contrainte principale horizontale par rapport à des roches moins rigides (Evans et al.,
1989, Cornet et Burlet, 1992) pour des régimes compressifs ou décrochants. Il est à no-
ter que cette proposition n’est pas applicable dans les domaines extensifs où différentes
études ont à l’inverse montré que c’est dans les roches les moins rigides que se localisait la
contrainte principale, notamment en modélisation (Mandl, 1988,Evans et al., 1989,Welch
et al., 2009,Roche et al., 2013) ou sur des observations de données in-situ (Voegele et al.,
1983,Gunzburger et Cornet, 2007,Wileveau et al., 2007).
Dans le cas du bassin de Tremp, les dépôts syn-tectoniques dans lesquels se trouve
la formation d’Aren présente cette disposition sous forme de couche métriques gréso-
marneuses en alternance. On peut imaginer que lors de la croissance du chevauchement
de Boixols les couches gréseuses ont accumulé la déformation ce qui a permis d’augmenter
la contrainte effective et de faciliter la mise en place de bandes de déformation dans cette
calcarénite.
4.7.6 Déformation continue vs. déformation ponctuelle
Les principaux résultats de cette étude montrent principalement la mise en place de
bandes de compaction à composante cisaillantes. En effet, très peu de bandes de compac-
tion pures peuvent être formées, hormis dans des zones d’anomalies, parfois localisées sous
la rampe ou qui serait possibles pour des étapes très précoces de la déformation et pour
des enfouissements très superficiels qui nécessiteraient un critère de rupture très faible, de
l’ordre de quelques MégaPascals. Pourtant ces bandes de compaction pures restent obser-
vables sur différents sites à travers le monde et ne semblent pas être dues à une anomalie,
pour exemple ces bandes sont observées sur une grande majorité des sites nous avons
analysés à l’avant du chevauchement de Boixols.
En proposant plusieurs activités tectoniques se faisant par évènements successifs ponc-
tuels, plutôt que d’imaginer une activité constante tout au long de la croissance du pli,
on forme alors plusieurs chemins de chargement partant de différentes profondeurs. Ainsi
à chaque période de quiescence tectonique, les contraintes retrouvent un comportement
suivant un enfouissement simple et la reprise d’une nouvelle activité tectonique entraînant
une nouvelle inversion de contraintes et donc d’un passage vers des valeurs de contraintes
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différentielles très faibles lorsque l’on s’approche d’un régime isotrope au moment de pas-
ser en régime compressif inverse. De cette façon, durant la croissance de la contrainte
tectonique, il est possible de former des bandes purement compactantes pour différentes
profondeurs. La figure 4.27 présente schématiquement cette hypothèse à travers la repré-
sentation de différents pulses tectoniques à différentes profondeurs (650, 900 et 1600m),
avec un retour à l’état d’enfouissement pur entre chaque pulse (sans contrainte tectonique
avec une contrainte principale maximum en position verticale). En procédant ainsi, le ré-
gime de contrainte doit montrer une inversion pour passer en régime compressif horizontal,
qui se traduit par une baisse suivie d’une augmentation de la contrainte différentielle (Q).
Il est alors possible à différentes profondeurs de recouper les enveloppes de ruptures (ici
placées arbitrairement pour illustrer les propos) dans le domaines des bandes de compac-
tion pures (PCB, Figure 4.27), voire dans le domaine de déformation homogène, proche
d’un état de contrainte hydrostatique (Q = 0), dans des cas particuliers. Toutefois, la mise
en place de ces différentes bandes reste très dépendante des critères de rupture de la roche.
Cette dernière observation signifie en d’autres termes que les bandes de compaction
pures se mettent en place à faible enfouissement avant que la rupture ne soit atteinte au
niveau de la faille majeure puisque cette rupture est symbolisée par l’état final donné dans
les modélisations. Cette compression pré-rupture est alors non visible sur le terrain, sous
forme de failles de fractures mais peut potentiellement former des bandes de déforma-
tion. Ce processus, appelé également "raccourcissement parallèle aux couches" (ou "LPS"
pour "Layer Parallel Shortening") est généralement précoce et permet de déformer à petite
échelle les couches géologiques, sans former de pli ou de failles majeures. Cela permet éga-
lement de discuter de la chronologie relative d’apparition de ces bandes, puisque celles-ci
semblent être contemporaines d’un même évènement tectonique sans marqueur de recou-
pement observé sur le terrain ou à l’échelle microscopique. Cette figure 4.27 expose donc
que lors d’un évènement tectonique unique la chronologie présente des bandes de com-
paction pures (PCB) primaires et des bandes de compaction à composantes cisaillantes
(SECB) secondaires. Cette chronologie est en accord avec les observation générales de mise
en place des différents types de bandes avec la profondeur compilées par Fossen et collabo-
rateurs (Fossen et al., 2017), qui observent des bandes de compaction pures (PCB) à des
profondeurs plus faibles que les bandes de compaction à composante cisaillantes (SECB).
Les possibilités d’observer une chronologie inverse à celle-ci sont alors uniquement
basées sur l’addition d’autres évènement tectoniques, de façons ponctuelles, qui se mettent
en place à la suite d’un retour à une absence de compression horizontale. Dans ce cas-là,
les bandes d’une première activité tectonique, et par exemple des bandes de compaction
à composantes cisaillantes (SECB), peuvent être recoupées par des bandes d’un second
évènement tectonique, qui peuvent être purement compactantes (PCB) ou une nouvelle
fois à composante cisaillante (SECB).
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Figure: 4.27 – A. Diagramme Q-P. Evolution des contraintes par pulses tectoniques à
différentes profondeurs (650, 900 et 1600 m). Les chemins de chargement relient les
profondeurs d’enfouissement aux mêmes profondeurs sur les étapes des modélisations.
Le type de bande formée est indiqué par la zone de recoupement entre ce chemin et les
différentes enveloppes, pour former soit des bandes de compaction pure (PCB, symbo-
lisée par une étoile rouge), des bandes de compaction à composante cisaillante (SECB,
étoile noire) ou de la déformation homogène (symbolisée par une étoile blanche). B.
Résumé des différents types de bandes mis en place par profondeur d’enfouissement
lors du chemin depuis l’état initial (lié à l’enfouissement) jusqu’à l’état final (résultat
des modélisations pour une même profondeur).
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4.8 Points clés du chapitre 4
Dans ce chapitre nous avons étudié la distribution des contraintes en lien direct avec la
croissance d’une faille à travers des modélisations numériques, en utilisant l’analyse limite
comme méthode de calcul. Nos modélisations se basent sur un prototype géométriquement
schématique d’un pli de propagation, à l’instar du Sant-Corneli, observé dans le bassin de
Tremp, à l’avant duquel des bandes de déformation proposées comme très précoces ont été
analysées. Nous avons voulu tester cette hypothèse de formation à faible enfouissement (<1
km de profondeur) en représentant une croissance du chevauchement et une sédimentation
syn-tectonique au front du pli, dans le but de suivre l’évolution des contraintes en différents
points de cette zone superficielle.
Les résultats montrent ainsi que les valeurs de contraintes restent effectivement très
faibles dans cette zone subissant un faible enfouissement, ce qui est cohérent avec les pro-
positions que nous avons faites (Robert et al., 2018), malgré la proximité de la rampe dans
les étapes de croissance les plus avancées de la formation du pli. Le chemin de chargement
présenté dans le chapitre III est validé de par la gamme des contraintes exposée. Cepen-
dant il reste impossible à ce stade de l’étude de valider les différentes étapes des régimes de
contraintes (depuis l’enfouissement au régime décrochant ou compressif inverse) puisque
nos modélisations sont en deux dimensions.
Nous avons également montré que différents domaines de déformation peuvent être
déterminés selon la distance à la faille, avec une zone peu perturbée par cette dernière,
dans laquelle on formerait des bandes de compaction pures (PCB) lorsqu’on se positionne
à plus de 6000 m de l’extrémité de la rampe, puis un domaine de transition dans lequel
les contraintes présentent des rapports de contraintes différentielles sur les contraintes
moyennes (Q/P ) vont augmenter progressivement pour former des bandes de compaction
à composante cisaillante (SECB). Cette zone de transition se localise entre 5000 m et 6000
m de l’extrémité de la rampe. Un troisième domaine est localisé au plus proche de la rampe,
dans lequel les bandes de compaction à composante cisaillantes seraient potentiellement
majoritaires dans le cas où le chemin de chargement recoupe l’enveloppe de rupture associé.
Enfin une zone d’ombre de contrainte peut s’observer directement sous la tête de la rampe.
Ce petit domaine de quelques centaines de mètres de large et de profondeur montre des
rapports Q/P très faibles correspondant à une mise en place de bande de compaction
pure (PCB) à nouveau. Dans le temps, la position de ces différents domaines va évoluer
en fonction de la localisation de l’extrémité de la faille.
La définition de ces différents domaines de déformation ne signifie pas que ces bandes
se mettent obligatoirement en place. En effet, nous avons montré que la distribution de
ces structures était très dépendante du critère de rupture de la roche et plus précisement
dépendante de la fermeture de l’enveloppe de rupture, que l’on peut définir à partir de
différents paramètres pétrophysiques internes de la roche (taille de grains, porosité de
la roche). De cette observation nous avons pu montrer que seul un critère de rupture
très faible (Enveloppe de petite taille) peut permettre la mise en place de bandes de
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déformation pour des profondeurs faibles dans ce contexte géologique (P*<50 MPa). Il est
à noter qu’un faciès granulaire différents d’un grès pur, comme celui d’une calcarénite qui
présente une portion non négligeable de bioclastes, ne va pas suivre les relations empiriques
de détermination d’un critère de rupture (voir Chapire III). Ces faciès particuliers vont
favoriser l’apparition des bandes à des contraintes plus faibles que pour un grès pur.
Nous avons enfin montré que l’apparition des bandes de compaction pure (PCB) ne
peut se faire qu’en des positions particulières par rapport à la faille, notamment juste sous
l’extrémité de cette dernière ou lorsque l’on s’approche de la zone en extension où le rapport
Q/P est faible. Dans tous les autres cas, les PCB peuvent se mettre en place pendant la
phase compressive pré-rupture et activité de la faille. On peut alors comparer cette phase
à un raccourcissement parallèle aux couches ("Layer Parallel Shortening", LPS). De cette
observation, on peut conclure sur une chronologie relative d’apparition de ces deux types
de bandes dans une même formation. Les bandes de compaction pures (PCB) seraient
alors primaires, liées au LPS et avant tout mouvement de la faille (stade de l’initiation
de la faille) et les bandes de compaction à composante cisaillante (SECB) secondaires, le
rapport Q/P augmentant lors de la compression avant d’atteindre la rupture et déclencher
le mouvement de la faille (stade de la propagation de la faille).
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Conclusion générale et perspectives
Ce travail de thèse qui s’est orienté autour de l’étude de la déformation des roches
granulaires poreuses présente différentes méthodes d’analyses de ces structures qui se ré-
vèlent être complémentaires entre elles tant du point de vue de la description que de la
compréhension de leur mise en place et de leur distribution dans un régime compressif.
Le site d’étude, localisé dans le bassin de Tremp, présente des spécificités permettant
d’ajouter de nouvelles analyses des bandes de déformation dans la base de données déjà
existante. L’échantillonnage et les descriptions de ces structures ont permis de définir les
types de bandes étudiées d’un point de vue macroscopique puis microscopique. Ces pre-
miers résultats ont ensuite été comparés à une étude de l’Anisotropie de la Susceptibilité
Magnétique qui a été menée à la fois dans la formation d’Aren, puis dans un second temps
dans la formation sus-jacente du Garumnien dans le but de contraindre la direction du
raccourcissement au moment de la mise en place de ces bandes de déformation. Il a ensuite
fallu comparer nos résultats avec ceux de la littérature et plus particulièrement avec ceux
concernant l’activité tectonique connue dans la zone d’étude dans le but d’associer cette
méso-déformation observée avec le jeu de structures à plus grande échelle. Cela nous a
permis de déterminer le timing de la déformation en comparaison avec l’enfouissement
relatif de la formation. Les résultats des expérimentations géomécaniques obtenus dans la
littérature et les modélisations numériques réalisées dans cette thèse, ont permis de déter-
miner et de comprendre le mode de déformation et l’état de contrainte responsable de la
formation de ces structures qui peuvent avoir un impact non négligeable sur la circulation
des fluides et compartimenter un réservoir.
Conclusions sur les analyses de terrain
Les analyses de terrain ont permis d’identifier deux différents types de bandes au sein
de la formation d’Aren. Ces bandes sont observées sur une dizaine de sites montrant des
variations sédimentaires, pétrophysiques et granulaires parfois importantes. Ces structures
ont été identifiées comme étant compactantes et cisaillantes et semblent se mettre en place
à faible enfouissement (< 1 km) dans un régime compressif décrochant lors de la croissance
du chevauchement et du pli du Sant-Corneli-Boixols. Nous avons montré que le faciès
particulier de cette formation d’Aren ne se comporte pas comme on pourrait l’attendre
avec un grès pur, d’un point de vue de la mécanique de déformation et des contraintes
nécessaires pour former ces bandes. Nous proposons que la calcarénite d’Aren se déforme
à des gammes de contraintes largement plus faibles que pour un grès pur disposant des
mêmes caractéristiques pétrophysiques et granulaires.
Conclusions sur les simulations géomécaniques
Les simulations analytiques, basées sur des expérimentations géomécaniques et des ap-
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proches empiriques ont permis de discuter sur l’évolution des contraintes dans ce réservoir
à faible enfouissement. Il a fallu étudier l’évolution des contraintes liées à l’enfouissement et
à l’ajout de la contrainte horizontale en relation avec le raccourcissement régional orienté
Nord-Sud. La gamme de valeurs de la contrainte principale maximum a été restreinte en
suivant des données de puits, ce qui nous a permis d’assimiler les contraintes, l’enfouisse-
ment et le timing relatif de la déformation.
Conclusions sur les modélisations numériques
Les modélisations numériques proposées dans le chapitre 4 ont confirmé nos hypothèses
précédentes concernant l’évolution de la distribution du champ de contrainte à faible en-
fouissement suivant une cinématique d’un pli de propagation. Ces résultats, comparés à la
position des enveloppes de ruptures basées sur des approches empiriques de géomécanique,
ont permis de conclure sur la possibilité de former des bandes de déformation uniquement
dans le cas de critères de rupture relativement faibles pour des profondeurs superficielles.
Différents domaines ont été définis en relation avec le rapport de la contrainte différen-
tielle (Q) sur la contrainte moyenne (P ), qui est un paramètre important pour déterminer
le type de bande formé. Ainsi, on peut identifier un domaine non perturbé par la faille dans
lequel le rapport est faible (Q/P < 0.7), potentiellement assimilé à des bandes de compac-
tion pure. En s’approchant de cette faille, à environ 5000 mètres de la tête de la rampe,
un domaine de transition est observé où les rapports Q/P croissent (1 > Q/P > 0.7)
et où les bandes de déformation ne sont pas clairement définies entre de la compaction
pure et de la compaction cisaillante. Au plus proche de la tête de la rampe, ces rapports
sont très élevés (Q/P > 1) et permettent la mise en place potentielle de bande de com-
paction à composante cisaillante. Enfin quelques cas particuliers sont à noter, notamment
au-dessous de la tête de rampe où les rapports (Q/P < 0.7) peuvent être très faibles à
nouveau, directement lié avec la chute de la contrainte principale minimum lorsqu’on se
situe dans cette zone d’ombre des contraintes.
Lorsque les mesures sont faites sur des points ayant passé la charnière située sur le flanc
avant des dépôts syn-tectoniques, il est possible de retrouver des valeurs très faibles de
contraintes principales, de contraintes moyennes et de contraintes différentielles, impactant
alors des couches déjà basculées.
Au final, la majeure partie de nos résultats et les faibles valeurs de contraintes obser-
vées dans nos modélisations ne permettent pas la mise en place de bandes de compaction
pures. Néanmoins, nous avons montré que la déformation ponctuelle permettait d’abais-
ser le différentiel de contrainte à plusieurs reprises, ce qui permet de former des bandes
purement compactantes et des bandes compactantes à composantes cisaillantes et ceci à
différentes profondeurs. Dans le cas où la formation d’Aren suivrait un comportement mé-
canique correspondant à une valeur de P*=30 MPa, comme proposée dans cette étude, les
premières bandes de déformation pourraient se mettre en place à partir d’environ 400 à
500 m de profondeur en avant du chevauchement, confirmant l’hypothèse d’une apparition
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Perspectives
Ce mémoire, aussi bien multi-échelles que multi-approches, peut se présenter comme
un protocole général à suivre dans le but de définir un nouveau site d’étude de bande
de déformation. Premièrement en se basant sur des analyses de terrain, de mesures et
d’échantillonnage dans le but de passer aux analyses microstructurales. Dans le cas d’une
étude dans une zone géologique complexe ou peu connue, une étude d’ASM permet de
remonter à la direction de raccourcissement précoce si l’analyse est possible (problème du
faciès adapté ou non). Enfin, une discussion autour du timing, du relatif enfouissement,
qu’il soit contemporain à la déformation ou non, peut être faite en se servant des multiples
expérimentations géomécaniques de laboratoire, si le faciès et la pétrophysique de la roche
sont comparables. L’approche numérique, dans cette étude, a servi de comparaison à nos
différentes hypothèses et ont confirmées nos propositions.
Dans l’objectif de mieux restreindre nos interrogations et les dernières incertitudes
dans nos résultats, la caractérisation de la distribution de ces bandes peut être améliorée
par l’ajout de sites d’études le long de la formation d’Aren et de son extension vers l’Ouest.
L’extension vers le Sud du bassin peut également s’avérer intéressant afin de caractériser les
bandes de déformation potentiellement observées en arrière du chevauchement de Montsec
qui ne présente pas le même timing de mise en place. La formation d’Aren dans cette
zone n’a pas été assez investiguée, dans un premier temps par le manque d’accessibilité
à des aﬄeurements corrects mais surtout par l’absence de bande lors de nos premières
missions de terrain dans cette partie du bassin. Il est possible que la cimentation de
la formation soit intervenue avant l’activité tectonique qui aurait pu mettre en place
des bandes. La localisation, en arrière du pli de chevauchement peut être une seconde
explication à l’absence de structures dans un faciès légèrement différent de celui étudié au
Nord du bassin. Enfin à plus grande échelle, une étude des niveaux similaires dans la zone
Nord-Pyrénéenne pourrait être envisagée dans le but de contrainte la déformation par
rapport à un raccourcissement et une cinématique de plissement et fracturation différente
de celle observée au Sud des Pyrénées.
Des datations du ciment de blocage peuvent permettre de contraindre plus précisément
la profondeur maximale à laquelle les bandes de déformation sont apparues puisque la ci-
mentation post date la déformation et empêche toute mise en place de nouvelles bandes
de déformation puisque ce ciment bouche la porosité de la roche. La méthode de data-
tion ∆47 peut être envisagée pour retrouver la température de cimentation de la phase
carbonatée. A partir de cette information, en recoupant avec les données d’enfouissement
et du gradient de température en fonction de la profondeur, il est possible d’estimer la
profondeur de cimentation. Il faut néanmoins prendre en compte le rôle des quartz pré-
sents dans la roche qui peut potentiellement perturber le signal résultant et augmenter les
barres d’erreur sur les mesures, ce qui pourrait changer drastiquement les interprétations.
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Dans notre étude, la problématique du faciès a plusieurs fois été soulevée. Celui-ci,
très différent d’un grès pur dans lequel on observe classiquement des bandes de défor-
mation, varie par la présence de bioclastes qui vont se dissoudre lors de la compaction.
Ce comportement ne permet pas directement d’utiliser les relations empiriques propo-
sées dans des études géomécaniques, reliant l’état de rupture sous contrainte isotrope à
différents paramètres pétrophysiques de la roche hôte et faites sur des matériaux granu-
laires à composition relativement homogène (sables, grès, billes de verre) (Zhang et al.,
1990,Wong et al., 1997). Dans cette optique, une étude géomécanique sur un analogue de
calcarénite poreuse permettrait de redéfinir des lois de comportement pour ces matériaux
hétérogènes. Ainsi, la détermination de la position des enveloppes pourrait être simplifiée
et une meilleure caractérisation des domaines de déformation (PCB, SECB...) suivant les
contraintes différentielles et contraintes moyennes seraient des outils clés et décisifs dans
la détermination du timing et de l’évolution des contraintes dans cette cinématique.
Enfin, les outils numériques ont complété notre étude concernant une cinématique don-
née, accompagnée de points de mesures spécifiques pour lesquels l’évolution des contraintes
a été étudiée. Outre le fait de pouvoir modifier la géométrie et les paramètres internes at-
tribués dans nos modélisations, et ce de façon presque infinie, l’étude du rôle de l’érosion,
impactant sur la géométrie et le relief peut, par exemple, se révéler comme un facteur
important sur la distribution de la déformation.
Ces modélisations numériques peuvent également être adaptées à des échelles d’études
bien différentes, comme par exemple en simulant des tests géomécaniques à travers ce
logiciel en représentant un matériel poreux et à composition hétérogène. L’objectif de tels
tests pourrait s’orienter autour de la localisation et le type de rupture en fonction de la
variation de la composition qui pourrait être un paramètre d’entrée du prototype, dans le
but de s’approcher des résultats d’expérimentations géomécaniques sur des carottes réelles
et de comprendre le rôle des différents composants de ces matériaux complexes à étudier.
Dans le cas inverse, à plus grande échelle, ces modélisations peuvent représenter l’ensemble
de la chaîne pyrénéenne afin de déterminer les zones en activité en fonction des paramètres
attribués aux matériaux et en fonction de la géométrie. Ces tests sortent alors du contexte
initial de cette thèse, mais peuvent s’appliquer à l’identification de l’activité ou de la
passivité d’une zone, une structure ou une couche géologique particulière afin d’étudier
la possibilité d’un stockage ou d’un piégeage de déchets ou encore de localisation de la
déformation majeure. Le couplage des modélisations géométriques (grâce à un géomodeleur
tel que Move c©) avec ces modélisations mécaniques est un protocole à suivre pour tester
l’équilibrage des structures géologiques tout en étudiant la stabilité mécaniques des roches
et la distribution de la déformation.
Le développement en cours de OptumG3, travaillant cette fois-ci en trois dimensions et
dont les premières versions sont récemment disponibles, permettrait d’étudier la probléma-
tique en ajoutant des variations latérales à divers paramètres pour étudier l’influence des
structures géologiques, de la topographie et observer l’impact des changements de critères
de ruptures lié à des variations latérales de faciès ou des variations latérales de zones plus
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ou moins cimentées. Cette étude 3D permettrait également de discuter de l’évolution des
régimes de contraintes, telle que nous l’avons fait dans le chapitre 4, en prenant cette fois-
ci en compte la possibilité d’observer de la déformation en régime décrochant, ce qui n’a
pas pu être fait dans notre étude sur de coupes 2D. De par cette étude, l’expression de la
déformation 3D pourra également être étudiée selon l’azimuth des bandes de déformation
en imposant des raccourcissements tectoniques à directions variables.
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ANNEXE A
Annexe A : Etude de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique (ASM)
A.1 Méthodes
Chaque grain composant une roche peut présenter une anisotropie qui peut être liée soit
à sa forme, soit à son type de réseau cristallin. A l’échelle de l’échantillon, c’est l’orienta-
tion préférentielle de l’ensemble de ces minéraux qui va créer une fabrique magnétique. Sur
le principe, l’anisotropie de susceptibilité magnétique (ASM) et l’anisotropie d’aimanta-
tion rémanente anhystérétique (AARA) sont similaires et mesures ces deux contributions.
Seule différence entre ces deux méthodes, l’ASM va refléter l’orientation moyenne des axes
d’anisotropie de tous les grains constituants l’échantillon : dia- para- et ferromagnétique,
alors que l’AARA ne prend en compte que les grains ferromagnétiques. De manière géné-
rale, l’ASM présente l’avantage d’être mesurée rapidement (3 minutes par échantillons en
moyenne, contre plusieurs dizaines de minutes pour l’AARA), elle est également non des-
tructive et moyenne la contribution des grains. L’inconvénient principal de cette méthode
est ne pas pouvoir discerner deux ensembles de grains ayant une orientation préférentielle
différente, comme le permettraient les méthodes optiques. À l’inverse, l’AARA, malgré
son long temps de mesure, présente certains avantages par rapport à l’ASM. En effet cette
méthode ne touche que les grains ferromagnétiques (s.l.) et ne présente pas de problème
d’inversion d’axes. Néanmoins, une quantité minimale de grains ferromagnétiques est né-
cessaire pour obtenir un signal correct, la taille et la forme des grains restent aussi des
paramètres importants à prendre en compte pour cette méthode. Enfin, si trop d’espèces
ferromagnétiques dominent le signal, celui peut perdre en cohérence. Ce phénomène peut
apparaître dans une roche si celle-ci contient des grains d’une première génération et des
grains apparus lors d’une phase postérieure.
L’utilisation de ces deux méthodes combinées sur un même échantillon est donc profi-
table.
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A.2 Mesures ASM
La mesure de la susceptibilité magnétique (K) est déduite de la mesure du champ induit
à travers un échantillon soumis à un champ magnétique faible (300A.m−1) (J = K.H, où
H est le champ appliqué, J le champ induit etK la susceptibilité magnétique). Les mesures
de susceptibilité sont effectuées au laboratoire GEC à l’Université de Cergy-Pontoise avec
un kappamètre Kappabridge KLY-3 de la société AGICO. Les échantillons cylindriques
mesurant 25 mm de diamètre et 22.5 mm de hauteur. Il est nécessaire d’échantillonner
si possible dans des faciès et des orientations variables afin d’éviter tout biais de me-
sures sur les résultats. Les cylindres sont placés dans le porte échantillon et sont analysés
pendant une rotation ce qui permet une mesure continue des variations du champ induit
dans l’échantillon. Pour un résultat en 3D des susceptibilités, l’échantillon est introduit à
3 reprises dans le solénoïde selon trois orientations perpendiculaires entre elles dans des
directions prédéfinies. Le kappamètre est entièrement géré par un programme d’AGICO
(SUSAR pour le mode automatique et SUSAM pour le mode manuel). Les valeurs de
susceptibilités magnétiques obtenues sont normalisées sous forme de tenseur (Kmax, Kint
et Kmin) donnant les orientations des vecteurs principaux définissant l’ellipsoïde de sus-
ceptibilité et différentes paramètres de forme (L, F, P, Pj et T).
A.3 Mesures AARA
Pour mesurer l’AARA, le protocole développé par Jelinek (1996) a été utilisé pour
déterminer l’anisotropie. Celle-ci est obtenue dans une direction donnée en appliquant
un champ alternatif lentement décroissant à partir d’une valeur maximale (pour un dé-
magnétiseur AGICO LDA-3F), à laquelle on superpose un champ faible continu (par un
magnétiseur sous champ continu AGICO UMA-1A). Dans toutes nos mesures d’AARA,
l’intensité du champ alternatif a été fixé à 90mT et celle du champ continu à 100µT .
L’aimantation résultante est ensuite mesurée dans un magnétomètre JR6-A (AGICO). Ce
protocole est ensuite appliqué de la même manière dans la direction opposée. Cette opéra-
tion est alors répétée le long de six orientations distinctes pour un total de 12 mesures afin
de construire un tenseur de rémanence par inversion, donnant les trois principales valeurs
de rémanence et leurs orientations.
A.4 Résultats
Les études de la fabriques magnétiques ont dans un premier temps été menées à travers
l’étude seule de la susceptibilité magnétique dans les grès d’Aren. Les résultats obtenus
n’ont pas été assez satisfaisants du fait du faciès majoritairement quartzeux. Nous avons
alors passé ces mêmes échantillons pour une étude d’AARA pour cibler les grains ferro-
magnétiques, pour comparer ceux-ci avec une étude de la susceptibilité magnétique de la
formation du Garumnien.
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Les différents résultats détaillés, site par site, sont présentés ci-après.
A.4.1 ASM dans la formation d’Aren
Figure: A.1 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site d’Aren. À gauche, nombre et noms des échantillons. Stéréogramme :
Axes K1 représentés par des carrés, axes K2 représentés par des triangles, axes K3
représentés par des ronds. Ellipses de confiance autour de chaque direction moyenne.
Stratification représentée en orange avec les pôles de la stratification. À droite, don-
nées du tenseur moyen et des différents paramètres de forme de l’ellipsoïde. En bas,
diagrammes P/Km et T/P
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Figure: A.2 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Garum-
nien : site d’Orrit.
Figure: A.3 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Garum-
nien : site de Sapeira.
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Figure: A.4 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Garum-
nien : site de Gurp.
Figure: A.5 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Garum-
nien : site de Talarn.
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Figure: A.6 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Garum-
nien : site de Nerets.
Figure: A.7 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Garum-
nien : site d’Orcau.
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Figure: A.8 – Compilation de l’ensemble des résultats de l’Anisotropie de Susceptibi-
lité Magnétique dans la formation d’Aren.
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A.4.2 AARA dans la formation d’Aren
Figure: A.9 – Compilation de l’ensemble des résultats de l’Anisotropie d’Aimantation
Rémanente Anhystérétique dans la formation d’Aren.
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A.4.3 ASM dans le Garumnien
Figure: A.10 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site de Orrit. À gauche, nombre et noms des échantillons. Stéréogramme :
Axes K1 représentés par des carrés, axes K2 représentés par des triangles, axes K3
représentés par des ronds. Ellipses de confiance autour de chaque direction moyenne.
Stratification représentée en orange avec les pôles de la stratification. À droite, don-
nées du tenseur moyen et des différents paramètres de forme de l’ellipsoïde. En bas,
diagrammes P/Km et T/P
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Figure: A.11 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site de Sapeira.
Figure: A.12 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site de Gurp.
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Figure: A.13 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site de Talarn.
Figure: A.14 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site TRE05 (Nord de Tremp).
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Figure: A.15 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site TRE06 (Tremp).
Figure: A.16 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site TRE06 (Sud de Tremp).
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Figure: A.17 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site de Vilamitjana.
Figure: A.18 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site d’Orcau.
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Figure: A.19 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site de Casa Borell (Rétro-chevauchement).
Figure: A.20 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site BOR03 (Est de Casa Borell)
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Figure: A.21 – Résultats de l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique dans le Ga-
rumnien : site BOR02 (Est de Casa Borell)
Figure: A.22 – Compilation de l’ensemble des résultats de l’Anisotropie de Suscepti-
bilité Magnétique dans le Garumnien
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ANNEXE B
Annexe B : Fiches récapitulatives des sites étudiés
Des fiches récapitulatives des sites étudiés sont présentées, d’Ouest en Est, proposant
une carte géographique en vue satellite, avec localisation de la zone d’étude, des photo-
graphies macroscopiques et microscopiques des bandes de déformation, la composition de
la roche hôte, un stéréogramme de l’orientation des bandes mesurées, les résultats ASM
du site dans le Garumnien le plus proche et AARA de la formation d’Aren. Chaque fiche
est complétée par une description générale du site.
237
F
ig
ur
e:
B
.1
–
F
ic
he
ré
ca
pi
tu
la
ti
ve
du
si
te
d’
A
re
n
page 238
F
ig
ur
e:
B
.2
–
F
ic
he
ré
ca
pi
tu
la
ti
ve
du
si
te
d’
O
rr
it
page 239
F
ig
ur
e:
B
.3
–
F
ic
he
ré
ca
pi
tu
la
ti
ve
du
si
te
de
Sa
pe
ir
a
page 240
F
ig
ur
e:
B
.4
–
F
ic
he
ré
ca
pi
tu
la
ti
ve
du
si
te
de
G
ur
p
page 241
F
ig
ur
e:
B
.5
–
F
ic
he
ré
ca
pi
tu
la
ti
ve
du
si
te
de
Ta
la
rn
page 242
F
ig
ur
e:
B
.6
–
F
ic
he
ré
ca
pi
tu
la
ti
ve
de
s
si
te
s
de
N
er
et
s
et
de
V
ila
m
it
ja
na
page 243
F
ig
ur
e:
B
.7
–
F
ic
he
ré
ca
pi
tu
la
ti
ve
du
si
te
d’
O
rc
au
page 244
ANNEXE C
Annexe C : Fiche de calculs des simulations Géomécaniques
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ANNEXED
Annexe D : Détails des calculs numériques avec OptumG2
247
Figure: D.1
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Figure: D.2
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Figure: D.3 – Tests sur la prise en compte de la fermeture de l’enveloppe de rupture
intégrée dans OptumG2, considérée comme une droite et non un quart d’ellispse A.
Résultat de modélisation pour les paramètres indiqués et notamment une fermeture
d’enveloppe à P* = 120 MPa (notée Kc dans le logiciel). B. Résultat de modélisation
pour les paramètres indiqués et notamment une fermeture d’enveloppe à P* = 200
MPa. C. Diagramme τ − σn et cercles de Mohr pour différents points clés au niveau
du raffinement du maillage pour les deux tests. D. Diagramme Q−P pour ces mêmes
points pour discerner le cisaillement de la compaction
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Figure: D.4 – Comparaison entre des résultats de modélisation pour un prototype
avec un matériel syn-tectonique qui suit un critère de rupture de Mohr-Coulomb et
une fermeture d’enveloppe (P* = 40MPa, Test 1), par rapport à un prototype avec
un matériel homogène qui ne suit que le critère de rupture de Mohr-Coulomb, sans
fermeture d’enveloppe (Test 2). Le raffinement du maillage est différent au niveau du
matériel syn-tectonique pour le test 1. On entre dans une zone de compaction comme
le montrent les diagrammes du cercle de Mohr et Q-P.
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Étude de la déformation localisée cataclastique dans un matériel granu-
laire poreux en régime compressif
Résumé
Les bandes de déformation sont des structures géologiques se mettant en place dans les
matériels granulaires présentant une forte porosité (>15%). Ces structures peuvent être
compactantes ou dilatantes et peuvent présenter une composante cisaillante. À l’échelle
microscopique, il est possible d’observer une réorientation des grains, une compaction
ou un cisaillement intense peut entrainer la fracturation de ces derniers (cataclase) pour
former une fine zone déformée modifiant ainsi la porosité et la perméabilité de la roche.
Ces bandes ont un impact sur la circulation des fluides en formant des barrières ou des
drains dans le réservoir. La formation de ces structures est étroitement liée à la tectonique
et aux paramètres sédimentologiques du matériel hôte. Comprendre et pouvoir prédire
le mode de mise en place, les orientations et la distribution de ces bandes est l’objectif
principal de cette thèse.
Dans cette étude nous avons analysé un site de bandes de déformation observé dans le
bassin de Tremp, au sein de la formation d’Aren, dans la zone Central Sud-Pyrénéenne.
Nous avons pu définir la nature de ces structures grâce à des analyses macro- et micro-
structurales couplées à une étude d’anisotropie magnétique permettant de déduire la di-
rection de raccourcissement à l’origine de la mise en place de ces bandes. Deux principaux
types de bandes cataclastiques sont alors mis en évidence : (1) des bandes de compaction
pures, perpendiculaires au raccourcissement et (2) des bandes de compaction à compo-
sante cisaillante, obliques à cette même direction de raccourcissement. En comparaison
avec le calendrier tectonique de la région et des données d’enfouissement relatif dans le
temps de la formation étudiée. Nous avons fait l’hypothèse que ces deux familles de bandes
sont apparues à faible enfouissement (< 1 km de profondeur), soit peu de temps après le
dépôt et associées à la croissance du pli du Sant Corneli-Boixols. De telles structures ne
sont pas communes pour un enfouissement superficiel et le faciès calcarénitique est mis en
cause pour expliquer leurs apparitions.
La mise en place de simulations analytiques basées sur des résultats d’expérimentations
géomécaniques ont ensuite permis de contraindre le régime tectonique, l’orientation et
les valeurs de ces contraintes nécessaires à la formation de ces deux types de bandes par
rapport à l’enfouissement et la croissance du chevauchement. Les valeurs de contraintes
attendues sont ici très faibles dans le cas d’une déformation très précoce.
Enfin, nous avons testé ces observations et nos hypothèses à des modélisations numériques
dans lesquelles nous avons analysé l’impact de la croissance d’un chevauchement et d’un
pli de propagation de rampe. La distribution des contraintes et les potentielles bandes
de déformation mises en place au sein d’un réservoir poreux situé en avant de ce pli ont
été étudiées. Nous avons alors montré que nos hypothèses d’apparition superficielles de
bandes de déformation étaient dépendantes de la position des enveloppes de ruptures
(elles-mêmes dépendantes de la lithologie de la roche). Pour expliquer la mise en place
des bandes étudiée dans ce mémoire, une résistance mécanique très faible de la roche est
nécessaire pour permettre de former des bandes à moins d’un kilomètre de profondeur.
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Abstract
Deformation bands are geological structures that occur in porous and granular material
presenting a high porosity (>15%). These structures can be identified as compactive or
dilatant, a shear component is also often observed. At the microscopic scale, it is possible
to observe a grain rearrangement and an intense compaction and or shearing can lead
to grain crushing (known as cataclasis), to form a thin deform zone that will modify the
porosity and permeability of the rock. Deformation bands have a non-negligible impact
on fluid flow, creating a barrier or a drain in the potential reservoir. The formation of
such structures is mainly linked to the tectonic activity but also to the facies and other
sedimentological parameters of the host rock. The understanding and the prediction of the
occurrence and distribution of the bands is the main objective of this thesis.
In this study we analyzed a deformation band site found in the Tremp basin, in the Aren
formation localized in the South Central Pyrenean Zone. We defined the nature of these
structures with macro and microstructural analysis and by adding a study of the magne-
tic anisotropy to constrain the shortening direction responsible to the band formation.
We evidence two major types of bands showing different orientations and behavior : (1)
Pure compaction bands (PCB), perpendicular to the shortening and (2) Shear enhanced
compaction bands (SECB), oblique to the same shortening.
In comparison with tectonic schedule in the studied area and time vs. burial data of the
formation, we deducted that both types of bands took place at a shallow burial (<1km
depth), which means short times after deposition. This localized deformation, showing
mainly cataclasis, is associated to the growth of the Sant Corneli-Boixols fold and thrust
belt. Such structures are not common at a shallow depth and we propose that the calcare-
nite facies of the host rock is the key factor to explain the band occurrence. Thereafter, we
made analytical simulations based on geomechanical experimentations results that allowed
us to constrain the stress state and orientations needed to create these structure and to
determine the timing of formation compared to the burial of the layers during the growth
of the Boixols thrust. The stresses magnitudes are expected to be really low in the case of
an early deformation.
Finally, we tested and compared our observations and hypothesis to numerical modeling
where we analyzed the impact of the growth of a fold and thrust belt on the stress state and
orientations and the analysis of potential deformation bands occurrence. The stress distri-
bution and the potential occurrence of deformation bands in a porous reservoir presenting
different characteristics and located in front of this fold were studied.
With the modelizations results, we exposed that our hypothesis of shallow deformation
bands are dependent from the position of failure envelopes (that are dependent on the rock
lithology). To explain the band formation we studied in this thesis, a weak mechanical
strength of the host rock is needed to form deformation bands at less than a depth of one
kilometer. The pure compaction bands are associated to a potentially early layer-parallel
shortening (LPS).
page 273
Keywords : Deformation bands, Stress field, Compaction band, Layer-parallel Shorte-
ning, Limit analysis
Université de Cergy-Pontoise
page 274
